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Re´sume´
Sur les volcans on enregistre fre´quemment des acce´le´rations du nombre cumule´ de se´ismes et
parfois du de´placement de la surface dans les heures, les jours ou les semaines pre´ce´dant les
e´ruptions. Expliquer une acce´le´ration du de´placement de surface par l’utilisation de mode`les
e´lastiques line´aires pour les e´difices implique d’introduire une acce´le´ration de la pressurisation
du re´servoir et de la base du conduit magmatique avec des temps caracte´ristiques courts, ce
qui est peu re´aliste. Une autre voie de recherche consiste a` conside´rer qu’une e´ruption est
due a` la rupture du re´servoir magmatique, et que cette rupture n’est pas instantane´e - elle
peut eˆtre pre´ce´de´e par une phase d’endommagement progressif de l’e´difice, pendant laquelle de
petites ruptures ont lieu dans l’e´difice. Ces ruptures provoquent l’affaiblissement des modules
e´lastiques de l’e´difice. Nous avons examine´ l’effet que peut avoir l’affaiblissement des modules
e´lastiques sur le de´placement de surface, ainsi que sur la pression dans le re´servoir et le de´bit
de magma entrant. Pour cela nous avons d’abord recherche´ une loi d’endommagement qui
permette d’ajuster les de´placements de surface enregistre´s en utilisant le nombre cumule´ de
se´ismes. La loi trouve´e est une loi puissance d’un parame`tre d’endommagement incre´mental,
qui est le rapport entre la longueur de rupture incre´mentale caracte´ristique et la longueur a`
rompre pour obtenir une e´ruption. Cette loi fait intervenir, a` l’exposant, le nombre cumule´
de se´ismes. Ce mode`le permet d’expliquer des vitesses et des acce´le´rations du de´placement
aussi bien faibles que fortes, selon la valeur prise par le parame`tre d’endommagement, ainsi
que la bifurcation entre un e´tat stable de l’e´difice, et un e´tat instable qui me`ne a` l’e´ruption.
L’affaiblissement de l’e´difice induit une diminution de la surpression et une acce´le´ration du
de´placement de surface, la surpression diminuant plus lentement que les modules e´lastiques du
fait de l’approvisionnement du re´servoir en magma.
Ce mode`le peut expliquer une large gamme de comportements pre´-e´ruptifs et e´ruptifs dans
les volcans. Il permet d’ajuster simplement aussi bien les acce´le´rations du de´placement de
surface enregistre´ par les stations GPS sommitales du Piton de la Fournaise pour l’e´ruption
du 30/03/2007, que les de´placements croissants de fac¸on stationnaire du volcan Grimsvo¨tn
(Islande), entre 2005 et 2011. Il peut aussi eˆtre utilise´ pour comprendre les comportements
e´ruptifs plus complexes, comme dans le cas de l’e´ruption de 2010 du Me´rapi (Indone´sie). La
valeur de la constante de temps du syste`me d’approvisionnement controˆle le de´calage temporel
entre le maximum de l’endommagement (fin de la crise sismique volcano-tectonique) et le
maximum de la de´formation ou du flux de magma et donc la dynamique du processus. Une
analyse pre´liminaire montre que le rapport entre les constantes de temps d’affaiblissement de la
re´sistance et de la pression est un facteur de controˆle de la dynamique du processus pre´-e´ruptif
et e´ruptif.
L’endommagement d’un e´difice volcanique ne peut continuer inde´finiment, cela interdirait
le stockage de magma dans l’e´difice a` long terme. L’e´difice volcanique connait donc ne´cessaire-
ment des phases de consolidation. Une premie`re approche d’e´tude de la consolidation reposant
sur l’utilisation d’un crite`re base´ sur les variations relatives de volume a e´te´ investigue´e. Les
re´sultats montrent cependant qu’une telle approche n’est pas suffisante pour expliquer la ne´ces-
saire augmentation des modules e´lastiques, et que les processus de consolidation chimique sans
variation de volume doivent avoir une importance fondamentale dans l’existence de cycles e´rup-
tifs. Pour e´tudier ces processus, il faut disposer d’une observable ge´ophysique inde´pendante du
de´placement de surface - nous proposons d’utiliser l’anisotropie de propagation des ondes de
cisaillement dans l’e´difice volcanique. Ces variations de re´sistance de l’e´difice peuvent controˆler
la pression en profondeur.
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Abstract
On volcanoes accelerations of the cumulated number of earthquakes and sometimes of the sur-
face displacement occur in the hours, days and weeks preceding the eruptions. Explaining an
acceleration of surface displacement using an elastic model for the volcanic edifice implies an
acceleration of the pressure increase in the magma reservoir and in the mantle, at the base of the
magma conduit, at short timescales, that is not realistic. Another direction for research consists
in considering that an eruption is due to the rupture of the magma reservoir, and that this
rupture is not instantaneous - it can be preceded by progressive damage of the edifice, during
which low-magnitude earthquakes occur. These ruptures provoke the progressive weakening of
the edifice elastic moduli. In this work we have inverstigated the effect of this weakening on the
surface displacements, on the reservoir pressure and on the magma flow. We have first searched
for a damage law allowing fitting the measured surface displacements by using the cumulated
number of recorded earthquakes. The law allowing this fit is a power-law of the incremental
damage parameter, with the cumulated number of earthquakes at the exponent. This incre-
mental damage parameter is the ratio between the characteristic incremental rupture length
and the length to be ruptured for the eruption. This model allows us to explain weak and strong
rates and accelerations of the surface displacement, with the value of the damage parameter.
Bifurcation that occurs between a stable state of the edifice and an instable state leading to an
eruption is also explained. The weakening of the edifice induces simultaneously a diminution
of the reservoir overpressure and an acceleration of the surface displacement, overpressure de-
creasing more slowly than the elastic moduli, due to the magma feeding of the reservoir. This
type of model can explain a wide range of pre-eruptive and eruptive behaviours on volcanoes.
It allows the fitting of surface displacement accelerations recorded at the GPS summit stations
of Piton de la Fournaise volcano for the March 30th, 2007 eruption, and explains the steady
increase of the surface displacement recorded at the summit of Grimsvo¨tn volcano (Iceland),
between 2005 and 2011. It may be used for understanding the complex eruptive behaviours,
comprising multiple episodes, as in the case of the October-November 2010 eruption of the
Merapi volcano (Indonesia). The value of the characteristic time of the feeding system controls
the time delay between the maximum of damage (end of the volcano-tectonic seismic crisis)
and the maximum of the surface displacement or magma flow. A preliminary analysis shows
that the ratio between the weakening characteristic times of the edifice strength and reservoir
pressure participate to the control of the pre-eruptive and eruptive process dynamics. Dam-
age of the volcanic edifice can not continue indefinitely, otherwise long-term magma storage
would be impossible in the volcanic edifice. The volcanic edifice therefore necessarily experi-
ments periods of strenghtening. A first approach for studying this strengthening relying on a
criterion based on the volume relative variation of the edifice has been investigated. Results
show that this approach is not sufficient to explain the necessary increase of the elastic moduli.
Chemical strenghtening processes without volume changes should have a fundamental role in
the existence of eruptive cycles. For improving our knowledge of these processes, we need a
further geophysical observable, independent on the surface displacements - we propose to use
shear-wave anisotropy in the volcanic edifice.
We finally show that the surface dynamics imposed by strength changes of the edifice can
influence the dynamics of the deep processes, and consider the possibility of a retroaction of
the edifice strength changes on the deep source processes.
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Chapter 1
Proble´matique Ge´ne´rale
Myste´rieux et impre´visible, le comportement des volcans reste encore aujourd’hui source d’une
multitude de questions. Si l’e´volution des techniques de prospection et d’analyses chimiques
et pe´trochimiques a permis d’ame´liorer la compre´hension ge´ne´rale de la structure et du fonc-
tionnement des diffe´rents types de volcan, la compre´hension des processus pre´-e´ruptifs n’en est
qu’a` ses de´buts, et la pre´diction des e´ruptions reste un exercice difficile. Etre capable de pre´dire
suffisamment a` l’avance les e´ruptions repre´sente un enjeu humain et e´conomique majeur.
A travers l’histoire, de nombreux volcans se sont rendus tristement ce´le`bres de par leurs
e´ruptions soudaines, impre´visibles et destructrices. Le plus ce´le`bre reste certainement le Ve´suve
entre´ soudainement en e´ruption en 79. Le nombre de morts estime´ est d’environ 16 000, la
totalite´ des vignobles et jardins prospe´rant le long des pentes ainsi que les villes de Pompe´i et
Herculanum ont e´te´ de´truits. Les villes n’ont par la suite pas e´te´ reconstruites. Du fait de la
sismicite´ tectonique existante et de l’ignorance de la population des phe´nome`nes volcaniques
les se´ismes pre´curseurs qui ont vraisemblablement touche´ la re´gion les quelques jours pre´ce´dant
l’e´ruption n’ont pas e´te´ reconnus. Aujourd’hui le volcan est toujours actif et diffe´rents cycles se
superposent : un cycle long dont les paroxysmes sont des e´ruptions pliniennes dont le volume
de magma e´mis est de plus de 1km3, le dernier e´pisode remontant a` 79, un cycle d’une centaine
d’anne´es marque´ par des e´ruptions sub-plinienne explosives et/ou effusives libe´rant environ
0.1km3 de magma et enfin une cycle d’une dizaine d’anne´es compose´ d’e´ruptions libe´rant un
faible volume de mate´riel (moins de 0.01km3). Le volume de magma e´mis est proportionel a` la
dure´e inter-e´ruptive. Ainsi plus l’intervalle de repos est long plus l’e´ruption a` venir libe´rera un
gros volume de magma. La re´gion du Ve´suve est une zone conside´re´e comme a` fort risque par
les autorite´s italiennes du fait de la forte densite´ de population vivant autour du volcan ainsi
que du caracte`re imprevisible du Ve´suve. Aujourd’hui un plan d’urgence est mis en place par la
Protection Civile Italienne afin d’e´vacuer au plus vite les populations vivant dans les zones les
plus a` risque (figure 1.1). Les zones rouges correspondent aux zones les plus proches du volcan
qui peuvent potentiellement eˆtre atteintes par des coule´es pyroclastiques, des gaz et du mate´riel
haute tempe´rature (360 )˚ e´mis. Etant donne´ l’incertitude quant a` la localisation et la vitesse
de de´placement de la coule´e, la zone rouge sera la premie`re e´vacue´e et si possible avant meˆme le
de´but de l’e´ruption. Cette zone comprend dans le cas du Ve´suve 18 communes et regroupe plus
de 550 000 habitants. La zone jaune (1 100 000 habitants) correspond a` des zones plus e´loigne´es
du volcan pouvant eˆtre atteintes selon les conditions me´te´o par des retombe´es de lapilli et de
fines particules pouvant engendrer des proble`mes respiratoires et des difficulte´s de circulation
(diminution de la visibilite´). La zone marron (180 000 habitants) correspond a` une zone a` fort
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risque d’innondation et susceptible de rec¸evoir des coule´es de boue chaudes (jusqu’a` 90 )˚ et
fortement destructrices. Cependant, prendre la de´cision d’e´vacuer comple`tement plus de 500
000 personnes et les reloger transitoirement est une de´cision politiquement et e´conomiquement
importante. Ainsi les politiciens et les scientiﬁques font attention aux fausses alarmes et tentent
de ne pas alarmer la population de manie`re inutile.
	
	

	

	
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Figure 1.1: Exemple de volcan connu : le Ve´suve. a) Localisation geographique b) Carte des
zones a` risque par plan d’e´vacuation c) le Ve´suve aujourd’hui versus sa forme dans l’antiquite´
(pointille´s rouge). http://www.protezionecivile.gov.it , http://www.ov.ingv.it/ov/vesuvio.html
Une autre e´ruption plinienne tre`s connue et bien documente´e est celle du Krakatoa en 1883
aux Philippines, plus puissante encore que celle du Ve´suve elle se ﬁt entendre a` plus de 3000
km et induisit une baisse de la tempe´rature mondiale de pre`s de 1 .˚ Le bilan est de plus de
36 000 morts. Depuis quelques mois une activite´ sismique intense se faisait resentir (jusqu’en
Australie meˆme) et les volcans place´ sur l’ˆıle de Krakatoa commanc¸aient a` montrer des signes
d’activite´. En l’absence de plus de connaissances sur les volcans et leur comportement dans la
re´gion, rien ne fut entrepris apre`s les premiers signes d’activite´.
A proximite´ en Indone´sie est situe´ sur l’ˆıle de Java le volcan Me´rapi. Ce volcan est situe´ a`
coˆte´ de la ville de Yogyakarta comptant plus d’un million d’habitants. Il est conside´re´ comme
l’un des volcans les plus actifs et dangereux de la plane`te. Lors des sie`cles passe´s, tous les 4 ou 5
ans, ce volcan a montre´ un comportement e´ruptif cyclique associe´ a` l’e´mission de petites coule´es
pyroclastiques lie´es a` l’eﬀondrement du doˆme. A ce cycle est superpose´ un cycle d’e´ruptions
explosives de forte intensite´ associe´es a` des nue´es ardentes de´vastatrices a` raison d’une a` deux
e´ruptions par sie`cle (1822, 1872, 1930). Depuis les anne´es 1930, Me´rapi e´tait calme et faisait de
petites e´ruptions re´gulie`res. En 2010, une e´ruption explosive importante associe´e a` une se´rie de
nue´es ardentes se propageant a` plus de 15 km du crate`re est venue bouleverser cette se´quence
d’activite´. Graˆce au syste`me de surveillance en place a` l’e´poque, les volcanologues indone´siens
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avaient pu de´tecter le changement de comportement du volcan a` temps. Les autorite´s locales
ont alors pu faire e´vacuer pre`s d’1 million de personnes, ne laissant au volcan que 357 victimes
et de nombreux de´gaˆts mate´riels.
Outre ces volcans au comportement explosif, il existe des volcans de type effusif dont
l’activite´ meˆme si elle est moins dangereuse pour les population n’en reste pas moins diffi-
cile a` pre´voir. L’un des volcans les plus actifs au monde reste le Kilauea a` Hawaii. Ce volcan
basaltique se caracte´rise par ses coule´es de lave tre`s fluides. Le comportement du volcan a
progressivement e´volue´ au cours du sie`cle dernier pour passer d’e´ruptions ponctuelles effusives
et/ou explosives a` des e´ruptions effusives de plus en plus fre´quentes, la dernie`re ayant com-
mence´ en Janvier 1983 et se poursuivant encore aujourd’hui. Bien que laissant le temps aux
populations d’e´vacuer les lieux, les coule´es de laves du Kilauea ont de´ja` de´truit des villages
entiers. Depuis Octobre 2014 le volcan connait un regain d’activite´ (figure 1.2)
Figure 1.2: Eruption du Kilauea Octobre-Novembre 2014. a) Coule´e de lave au 26 Octobre
2014 b) Coule´e de lave traversant la route c) Coule´e au 12 Novembre 2014 d) Photographie de
la coule´e de lave. Source : http://hvo.wr.usgs.gov
Avec une moyenne d’une e´ruption tous les 9 mois, le Piton de la Fournaise est tre`s proba-
blement le volcan le plus actif du monde (mais il n’est pas le plus productif puisqu’il e´met pre`s
de 10 fois moins de lave que le Kilauea). Mais ce n’est qu’apre`s l’e´ruption de 1977, survenue
en dehors de l’enclos dans lequel avaient eu lieu jusqu’a` pre´sent toutes les e´ruptions connues,
que fut prise la de´cision d’installer un observatoire volcanologique. Depuis son installation
l’observatoire est notamment charge´ de la surveillance de l’activite´ volcanique du Piton de la
Fournaise ainsi que de la recherche sur son fonctionnement et son e´volution. Si cette surveil-
lance permanente permet de pre´voir relativement bien les e´ruptions sur le long terme (plusieurs
semaines) il est encore impossible de pre´voir les date et heure pre´cises d’une e´ruption a` venir
11
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(http://www.ipgp.fr).
Tous ces exemples illustrent la ne´cessite´ d’identifier les diffe´rents types de pre´curseurs des
e´ruptions, leur fiabilite´ et leur comportement. Souvent de petites explosions ou une augmenta-
tion de l’activite´ sismique est observe´e quelques semaines ou quelques mois avant les eruptions
majeures sur les volcans. Dans certains cas ils ont pu suffire pour la pre´vention et l’e´vacuation
des populations (Merapi 2010 par exemple). Cependant si on suppose que des e´ve`nements
pre´curseurs sont relie´s a` la remonte´e du magma vers la surface leur interpre´tation reste encore
sujet a` de´bat et les pre´visions des dates d’e´ruption a` moins d’une semaine restent anecdotiques.
Ainsi pour des cas comme le Ve´suve pour lequel il faut ge´rer l’e´vacuation de pre`s de 600 000
personnes les recherches sur la pre´vision des e´ruptions et la compre´hension du comportement
des e´difices volcaniques est d’une importance capitale.
Les e´volutions technologiques et techniques telles que la sismologie large-bande, les obser-
vations satellitaires, la spectrome´trie pour l’e´tude des gaz, l’e´volution dela puissance et de la
vitesse de calcul des ordinateurs ont permis a` la recherche en ge´ne´ral et a` volcanologie en
particulier de faire des progre`s fulgurants via le transfert et la manipulation de donne´es tou-
jours plus rapides et des mode´lisations de plus en plus complexes. L’e´tude des e´chantillons de
roche et de magma ainsi que l’e´laboration de mode`les physique permettent de mieux en mieux
comprendre les phe´nome`nes physiques a` l’origine du volcanisme. Les proprie´te´s physiques et
chimiques du magma e´voluent lors de son transfert depuis sa source a` la chambre magmatique,
puis pendant son se´jour dans la chambre magmatique et enfin lors de son ascention vers la
surface. Durant sa remonte´e le magma, entre-autres, de´gaze et se refroidit : des cristaux se
forment, du gaz s’e´chappe et ses caracte´ristiques physique changent de parfois plusieurs ordres
de grandeur (compressibilite´, viscosite´ ...). D’autre part, le magma interagit avec son environ-
nement imme´diat, i.e. l’e´difice volcanique, lui infligeant des de´formations voire des fractures et
des modifications de ses caracte´ristiques physiques (module de cisaillement, tempe´rature, den-
site´, porosite´ ...). L’ensemble de ces e´ve`nements se traduisent par des manifestations physiques
mesurables depuis la surface telles que la sismicite´, le de´gazage ou encore les de´formations.
De plus en plus la pre´diction passe par la compre´hension de la cause de ces manifestations
physiques et non plus par la reconnaissance de sche´mas syste´matiques observe´s. Malgre´ tous
ces proge`s pre´dire les e´ruptions reste complique´ du fait notamment de la complexite´ et de la
non-line´arite´ des syste`mes a` prendre en compte ainsi que de la nature critique du phe´nome`ne
e´ruptif : le volcan peut en effet passer d’un e´tat stable a` un e´tat instable d’une fait d’une
perturbation interne ou externe meˆme la plus minime (exemple du Mont Saint Helens en 1980).
La sismicite´, en particulier les se´ismes d’origine tectonique, et sa migration vers la sur-
face reste le pre´curseur le plus commune´ment utilise´ car un des plus faciles a` mesurer meˆme
a` distance. De nombreuses e´ruptions s’ave`rent pre´ce´de´es d’une acce´le´ration significative du
taux de se´ismes volcano-tectoniques (VT), c’est le cas notamment du Pinatubo en 1991 (Smith
and Kilburn, 2010), du Teide sur les ıˆles Canaries (Ta´rraga et al., 2006) , de Stromboli en
2003(Carniel et al., 2006), de Colima (Murray and Ramirez Ruiz, 2002; Boue´ et al., 2015b) et
du Me´rapi en 2010 (Budi-Santoso et al., 2013). Ces acce´le´rations correspondent a` une loi puis-
sance phe´nome´nologique observe´e par Voight (1988). La pre´diction des dates d’e´ruption graˆce
a` cette me´thode est plus connue sous le nom de FFM (Failure Forecast Method) et consiste
a` trouver la temps de divergence en faisant fitter les donne´es a` la loi puissance. Cependant,
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Bell and Kilburn (2012); Lengline´ et al. (2008) ont montre´ qu’il e´tait possible de mode´liser
les acce´le´rations du taux de se´ismes VT observe´s par une loi exponentielle. Cette loi est en
accord avec les mode`les the´oriques qui conside`rent les e´ruptions volcaniques comme issues de
la croissance d’une population de fractures en re´ponse a` une surpression impose´e. Seulement
pour le cas de Hawaii entre 1960 et 1983, seuls 1/3 des e´ve`nements (e´ruptions ou intrusions)
sont pre´ce´de´s d’acce´le´rations significatives du taux de sismicite´ Bell and Kilburn (2012). De
meˆme sur les autres volcans, les e´ruptions ou intrusions ne sont pas syste´matiquement pre´ce´de´es
d’acce´le´rations du taux de sismicite´ (Boue´ et al., 2015b; Voight et al., 2000). Ainsi, la sismicite´
lie´e aux e´ve`nements volcano-tectoniques ne peut pas a` elle seule constituer un moyen fiable
de pre´diction et ne permet pas non plus de distinguer entre des e´ruptions ou des intrusions,
ni meˆme l’ampleur du phe´nome`ne a` venir. D’autres auteurs ont tente´ d’utiliser la FFM sur
d’autres types de pre´curseurs, toujours relie´s cependant a` la de´formation me´canique de l’e´difice,
tels que les donne´es d’inclinaison, les mesures d’e´cartement entre un point fixe et un point mo-
bile, les mouvements des failles autour du crate`re, l’amplitude sismique (en temps (RSAM Real
Time Seismic Amplitude Mouvement) ou en fre´quence SSAM (Seismic Spectrum Amplitude
Mouvement)) ... (Cornelius and Voight, 1995, 1994; Voight et al., 2000). Malgre´ les efforts re´al-
ise´s la FFM de´montre rapidement ses limites et se montre dans la plupart des cas impre´cise.
Ces incertitudes sont d’apre`s Bell et al. (2011b) lie´es en grande partie au fait que la me´thode ne
prend pas en compte l’erreur sur les donne´es, mais ils ne tiennent pas compte de l’incertitude
sur la me´thode, de la complexite´ physique du proble`me (quelle est la source de tous les se´ismes,
cette source est-elle en relation directe avec la possibilite´ d’une e´ruption? ) et de la me´thode
en elle-meˆme qui est une me´thode purement phe´nome´nologique base´e sur des expe´riences de
laboratoire re´alise´es a` petite e´chelle et donc pas ne´cessairement reproductibles a` plus grande
e´chelle ... Des e´tudes d’extensome´trie ont montre´ que les de´formations de surface refle´taient
l’activite´ d’une source magmatique a` faible profondeur et pouvaient jouer le roˆle de pre´curseurs
(Peltier et al., 2006).
Des expe´riences d’hydroacoustique ont e´galement e´te´ mene´es dans les lacs de crate`re, no-
tamment sur le volcan Kelut en Indone´sie (Vandemeulebrouck et al., 2000). Dans ce cas une
augmentation du bruit de fond basse fre´quence est observe´ comme premier pre´curseur sur le
long terme (1 an), puis des signaux plus haute fre´quence font leur apparition et coincident avec
l’appariation de gaz et refle`terait les changements de pression et de tempe´rature du syste`me
hydrothermal. L’observation sur le long terme pourrait te´moigner d’un re´chauffement en pro-
fondeur et donc d’une remise en marche du syste`me hydrothermal. Sur le volcan Stromboli,
Carapezza et al. (2004) ont mis en e´vidence une augmentation de la fre´quence des explosions
et une augmentation de la teneur en CO2 et H2 avant les e´ve`nements e´ruptifs de 2002-2003.
Cependant, ils ont trop peu de donne´es pour ge´ne´raliser a` toutes les e´ruptions sur ce volcan
et ils mettent en e´vidence le proble`me de la fre´quence d’e´chantillonnage pour le travail sur les
pre´curseurs. En effet, les observations re´alise´es n’ont e´te´ permises que par une augmentation
de la fre´quence d’e´chantillonage du mois au jour.
Quel que soit le pre´curseur conside´re´ plusieurs proble`mes fondamentaux se posent dans la
pre´diction des e´ruptions :
– que ce soit la sismicite´, la fre´quence des e´ruptions, la de´formation ou encore les e´missions
de gaz les pre´curseurs ne permettent de re´aliser des pre´dictions qu’a` court terme, quelques
jours avant l’e´ruption (Kilburn and Sammonds, 2005; Voight et al., 2000)
– la fre´quence d’e´chantillonnage des donne´es est bien souvent une facteur limitant dans la
pre´diction des e´ruptions volcaniques. Il faut acque´rir des donne´es de manie`re continue
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ou au moins de manie`re journalie`re et sur un re´seau suffisamment dense avant de pouvoir
re´ellement analyser les pre´curseurs (Carapezza et al., 2004)
– chaque volcan est compris comme un cas particulier et aucune des e´tudes re´alise´es ne
permet de ge´re´raliser
– meˆme en conside´rant un volcan en particulier la pre´sence d’un pre´curseur donne´ avant
une e´ruption n’est jamais syste´matique (Voight et al., 2000)
– il faudrait pouvoir combiner l’utilisation de plsuieurs types de pre´curseurs diffe´rents de
manie`re syste´matique. Cependant tous les volcans ne sont pas e´quipe´s de re´seaux suff-
isamment denses pour permettre ce genre d’e´tude
– des parame`tres exte´rieurs peuvent influencer le de´clenchement des e´ruptions tels que les
mare´es ou les saisons (Roult et al., 2012).
D’autre part, quel que soit le pre´curseur choisi il est d’une importance fondamentale de
comprendre dans quelle mesure il est humainement de´tectable, quel est le seuil de de´tection,
dans quelle mesure les mesures sont-elles fiables et a` partir de quand une variation peut-elle eˆtre
conside´re´e comme significative ? Toutes ces questions se doivent d’eˆtre souleve´es et traite´es
pour chaque type de pre´curseur utilise´. Il est donc fondamental dans un premier temps de
s’attacher a` la significativite´ et la pertinence des donne´es obtenues. C’est pourquoi la premie`re
partie de cette the`se s’attachera au proble`me de la de´tection.
Une fois les donne´es associe´es a` un pre´curseur acquises et traite´es de manie`re approprie´e,
il faut eˆtre en mesure de comprendre leur e´volution afin d’identifier les phases significatives.
Pour ce faire, il est commode de les comparer a` un mode`le physique ou phe´nome´nologique.
L’avantage de l’utilisation de mode`le phe´nome´nologiques est qu’ils reproduisent les patterns
re´ellement observe´s, avec un nombre de parame`tres minimal. Par contre la relation a` la physique
reste a` faire. Utiliser un mode`le physique permet d’inte´grer des lois physiques re´alistes a` notre
mode`le mais implique de faire des hypothe`ses et des simplifications parfois trop brutales, ou
de de´crire le mode`le avec un tre`s grand nombre de parame`tres non contraints par les donne´es.
Dans le cas des mode´lisation de chambres magmatiques ou de conduits les mode`les consistent le
plus souvent a` mettre en pression une chambre constitue´ d’un magma suppose´ incompressible
dans un milieu e´lastique, ou a ouvrir des conduits dans un milieu e´lastique et a` mode´liser les
de´formations de surface re´sultantes (Fukushima et al., 2005; Peltier et al., 2008; Lengline´ et al.,
2008; Reverso et al., 2014; Albino, 2011).
D’un point de vue physique une multitude de proble`mes se posent alors :
– le milieu n’est ne´cessairement pas purement e´lastique car si il l’e´tait l’e´difice pourrait se
de´former a` l’infini et il n’y aurait jamais d’e´ruption. Il faut donc prendre en compte la
notion de seuil de plasticite´ ou du moins la notion d’endommagement de l’e´difice
– le magma est conside´re´ comme un fluide monophase et incompressible ce qui est une
approximation. On sait que les magmas comportent une phase gazeuse plus ou moins
importante et au moins une phase ”liquide”.
– l’e´difice est conside´re´ comme homoge`ne, alors qu’il ne l’est pas
– la ge´ome´trie de l’e´difice est simplifie´e. Dans la re´alite´ le relief peut influencer de manie`re
significative le champ de contraintes et de de´formation.
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L’objectif de la the`se ne consiste pas en la re´alisation de pre´dictions mais en l’ame´lioration
de la compre´hension des processus e´ruptifs. Afin de mettre en e´vidence les processus physiques
qui permettent de comprendre la dynamique e´ruptive nous avons choisi d’introduire la notion
d’endommagement dans les mode`les. Les implications de l’introduction de l’endommagement
en termes de dynamique e´ruptive seront explore´es.
On dit d’un syste`me qu’il est stable si sa re´ponse a` une sollicitation donne´e est unique, si ce
n’est pas le cas il se produit une bifurcation et le syste`me devient instable. Dans le cas des e´di-
fices volcaniques, la pre´sence de se´ismes dit volcano-tectoniques te´moigne de la rupture partielle
de l’e´difice au cours du temps sous l’influence de contraintes me´caniques ou non (thermiques
par exemple ...). Le description du phe´nome`ne pre´ce´dant une e´ruption volcanique implique
de conside´rer une de´terioration progressive lie´e a` la cre´ation de fissures. La pre´sence de ces
fissures au sein de l’e´difice a pour conse´quence de modifier ses caracte´ristiques me´caniques,
on parle alors d’endommagement (Lemaitre, 1994; Amitrano, 1999). Cette de´te´rioration pro-
gressive peut justement eˆtre source d’instabilite´. Il est donc ne´cessaire de prendre en compte
la notion d’endommagement dans un mode`le de milieux continus afin de rendre compte du
comportement des roches et des mate´riaux qui se de´te´riorent de manie`re progressive (Kleine,
2007). La notion d’endommagement est alors introduite via les variables caracte´ristiques du
comportement me´canique du mate´riau conside´re´ (module d’Youg, module de cisailllement ...)
par principe d’e´quivalence en de´formation.
La notion d’endommagement a e´te´ de´ja` introduite lors des e´tudes de perme´abilite´ dans
les zones de failles (Mitchell and Faulkner, 2012; Faulkner and Armitage, 2013). La notion
d’endommagement est alors assimile´e a` la densite´ de microfractures et relie´e a` la perme´abil-
ite´ de la roche. Mais c’est dans le domaine pe´trolier ou de la ge´othermie que la notion de
mechanique des milieux endommage´s fait le plus son apparition et de´montre toute son util-
ite´ (Shalev and Lyakhovsky, 2013b,a). Shalev and Lyakhovsky (2013b,a) montrent qu’il est
possible de mode´liser la naissance et la propagation de la zone endommage´e autour d’un puit
d’injection. Leurs simulations re´alisent un couplage entre la de´formation poro-e´lastique et
le flux d’eau souterraine et incluent l’endommagement. En effet, ils conside`rent un mode`le
d’e´lasticite´ non-line´aire : les modules e´lastiques effectifs sont relie´s aux modules initiaux via
une variable d’endommagement. L’e´volution de la variable d’endommagement est relie´ a` la
de´formation observe´e.
Ainsi, dans un second temps nous proposerons un mode`le physique simple incluant la notion
d’endommagement afin d’expliquer au mieux les de´formations de surface. La re´alisation d’une
inversion permettra alors de mieux comprendre les lois d’endommagement a` l’oeuvre sur le
volcan du Piton de la Fournaise.
Cependant une des caracte´ristiques principales des volcans est de produire des e´ruptions a`
intervalles plus ou moins re´guliers. Ainsi si l’on doit conside´rer la notion d’endommagement il
est aussi important de prendre en compte la notion de consolidation et/ou de cicatrisation et
enfin de cycles e´ruptifs. L’e´difice ne peut s’endommager de manie`re continue et peut cicatriser
notamment apre`s les processus d’e´ruption. La notion de cicatrisation dans le domaine de
la me´canique des roches de´fini un processus physico-chimique de recristallisation par lequel la
roche retrouve ses proprie´te´s. La notion de consolidation reste quant a` elle purement me´canique
et est associe´e a` une diminution de volume du mate´riau conside´re´.
En Sciences de la Terre, Lyakhovsky et al. (2001) ont mis en place des mode`les de cycles
de se´ismes a` l’e´chelle de la lithosphe`re. L’endommagement est de´duit des de´formations, et
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le passage de l’endommagement a` la cicatrisation est donne´ par des seuils de de´formation.
L’e´volution du parame`tre d’endommagement est alors dans ces mode`les un re´sultat et non
une donne´e. Leur mode`le permet de recre´er des syste`mes de failles dans la lithosphe`re. Selon
le temps de cicatrisation le syste`me permet la formation d’une ge´ome´trie re´gulie`re de failles
et une distribution caracte´ristique en fre´quence-taille des se´ismes ou d’un syste`me de faille
de´sordonne´ associe´ a` des se´ismes dont la distribution suit une loi de Gutenberg-Richter. La
notion d’endommagement est introduite de la meˆme manie`re dans des cycles de de´formation
rate-and-state (Lyakhovsky et al., 2005).
Dans le dernier chapitre de ce travail, nous aborderons la notion de cycle e´ruptif via la
notion d’endommagement et de cicatrisation.
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Plan du manuscrit
Une e´ruption volcanique est un phe´nome`ne qui te´moigne du transfert de magma dans la crouˆte
supe´rieure. Ce transfert est un processus qui n’est pas sans laisser de traces ge´ophysiques: de´-
formation de surface, sismicite´, variations des flux gazeux, par exemple. L’acquisition d’autres
observables ge´ophysiques pourrait eˆtre envisage´e. L’existence d’observatoires sur les volcans
permet l’acquisition de ces donne´es en continu. Ces donne´es montrent en ge´ne´ral des variations
temporelles maintenant bien connues (inflation pre´-e´ruptive, de´flation post-e´ruptive, variations
de la sismicite´). Bien que l’e´ruption du magma a` la surface apparaisse souvent comme un
phe´nome`ne finalement rapide et brutal, elle termine en fait un processus beaucoup plus long;
cette dynamique peut rappeler un processus de rupture. Dans cette the`se nous n’aborderons
pas le proble`me de la pre´diction, ni celui des pre´curseurs; nous allons plutoˆt nous attacher a`
comprendre mieux les processus pre´-e´ruptifs, notamment dans le cas des volcans basaltiques,
ou` les e´ruptions sont fre´quemment re´pe´te´es et bien enregistre´es. Nous utiliserons d’abord des
donne´es provenant du Piton de la Fournaise, qui est bien instrumente´ et dont la structure
est suffisamment bien connue pour pouvoir faire l’objet d’un mode`le me´canique. Nous allons
utiliser ce mode`le pour comprendre les effets de la pressurisation d’un re´servoir magmatique sur
l’e´difice volcanique, e´tudier la re´action de cet e´difice et l’interaction magma-encaissant, pour
en de´duire notamment quelles peuvent eˆtre les conse´quences sur l’e´volution temporelle de la
pression et du flux de magma, et sur la dynamique e´ruptive.
Dans un premier chapitre introductif nous rappelerons les notions de me´caniques des roches
ne´cessaires a` la compre´hension de cette the`se. Nous rappellerons aussi les caracte´ristiques prin-
cipales de notre objet d’e´tude principal, le Piton de la Fournaise. Un e´tat de l’art cible´ sur
la mode´lisation des de´formations des volcans et les proble`mes lie´s a` leur rhe´ologie sera re´alise´
dans cette partie.
Dans un second chapitre sera pre´sente´e la technique de de´tection des signaux sismiques
utilise´e pour estimer les taux de sismicite´ obtenus par l’observatoire du Piton de la Fournaise
et s’assurer de la stationnarite´ temporelle de leurs proprie´te´s statistiques, avant leur utilisation
dans la mode´lisation me´canique du processus pre´-e´ruptif. La me´thode mise au point ici utilise
l’indice de kurtosis du signal comme indicateur du changement de dynamique du signal. Les
signaux ainsi extraits sont ensuite trie´s et classe´s d’apre`s leur contenu spectral.
Dans un troisie`me chapitre nous nous inte´resserons a` la mode´lisation des de´placements de
surface sur un volcan, pendant la pe´riode pre´-e´ruptive, et notamment des acce´le´rations de ce
de´placement qui peuvent eˆtre enregistre´es avant les e´ruptions. Ces de´placements pre´-e´ruptifs
seront mode´lise´s par l’affaiblissement progressif de l’e´difice volcanique avant l’e´ruption. La
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quantification de l’endommagement se fera via l’information fournie par le taux de sismic-
ite´ des se´ismes volcano-tectoniques. L’e´volution temporelle de la de´formation est explique´e a`
l’aide d’un mode`le e´lastique non-line´aire, les modules e´lastiques e´tant des fonctions du degre´
d’endommagement au sein de l’e´difice, controˆle´ par la sismicite´.
Dans un quatrie`me chapitre sera souleve´ le proble`me de la consolidation/cicatrisation, ne´ces-
sairement associe´ a` l’endommagement, au sein des e´difices volcaniques. Nous avons dans un
premier temps montre´ que des variations cycliques de la re´sistance de l’e´difice conduisaient a`
des variations cycliques de la pression dans le re´servoir et de la de´formation de surface. Dans
un second temps nous montrons que l’utilisation d’un crite`re base´ uniquement sur les varia-
tions de volume pour la quantification de la consolidation n’est pas suffisant. Enfin l’e´tude
des conditions aux limites de notre mode`le de de´formation met en e´vidence la possibilite´ d’une
re´troaction des processus de surface (endommagement et consolidation de l’e´difice) vers les
processus magmatiques profonds.
Enfin, nous concluerons en rappelant l’ensemble des re´sultats obtenus lors de ce travail, et
sur les perspectives de travail qu’ils permettent d’envisager.
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Introduction
Dans cette partie nous rappellerons quelques notions ne´cessaires a` la compre´hension de cette
the`se. Nous pre´senterons d’abord les notions ge´ne´rales concernant la rupture des roches, en
pre´cisant les notions spe´cifiques utiles par la suite. Nous pre´ciserons ensuite certaines notions
e´le´mentaires concernant l’endommagement des roches et leur consolidation. Enfin, nous rap-
pellerons quelques e´le´ments spe´cifiques du comportement e´ruptif et me´canique du Piton de la
Fournaise. A chaque e´tape nous pointerons les travaux de´ja` re´alise´s sur ces aspects, concernant
l’e´tude des volcans.
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2.1 Comportement d’une roche au voisinage de la rupture
Le terme de rupture englobe une grande varie´te´ de processus a` des e´chelles varie´es, mais il
n’est souvent pas utilise´ dans son sens propre, puisqu’il s’applique initialement a` la se´paration
d’un corps en deux parties distinctes. Au sens propre, il de´signe donc d’abord la cre´ation d’une
discontinuite´ traversant un e´chantillon de roche (macroﬁssure). En Sciences de la Terre, la rup-
ture peut aussi par extension de´signer une se´paration partielle: pour un se´isme on peut parler
de rupture sismique, par exemple. A plus petite e´chelle, le terme rupture peut de´signer la
ﬁssuration ou decohe´sion de grains microscopiques, et la propagation de ces ﬁssures a` l’e´chelle
microscopique. Finalement la rupture d’une roche est caracte´rise´e par une diminution impor-
tante (discontinuite´) de sa re´sistance.
L’essai de laboratoire le plus utilise´ pour e´tudier le comportement des roches a` la rupture
est l’essai de compression triaxiale. On applique d’abord a` l’e´chantillon de roche une pression
de conﬁnement ﬁxe´e puis une contrainte axiale qui augmente jusqu’a` la rupture de l’e´chantillon.
On obtient alors une courbe contrainte-de´formation dont l’allure est caracte´ristique. La presse
triaxiale e´tant asservie et tre`s rigide, l’essai est re´alise´ a` l’e´quilibre pour chaque incre´ment de
contrainte, si bien que la courbe obtenue repre´sente la re´sistance de l’e´chantillon de roche au
cours de l’essai (par re´sistance il faut comprendre re´action de l’e´chantillon a` la force axiale ap-
plique´e, par unite´ de surface). La courbe re´sultat montre donc que la re´sistance de l’e´chantillon
varie avec la de´formation. Cette courbe pre´sente un maximum qui correspond a` la re´sistance
maximale de l’e´chantillon (ﬁgure 2.1); elle montre e´galement que la roche s’aﬀaiblit a` par-
tir d’une certaine de´formation. Nous allons analyser ce re´sultat important avec soin dans les
paragraphes suivants.
σ 
ε 

	 	

	 
	
	
Figure 2.1: Exemple de courbe contrainte-de´formation obtenue lors d’un essai en compression
triaxiale sur un e´chantillon de roche a` faible pression de conﬁnement.
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Figure 2.2: Phases principales du processus de rupture dans un essai de compression triaxial (Haied,
1995)
2.1.1 Comportement pre´-pic
La courbe contrainte-de´formation obtenue a` l’issue de l’essai triaxial peut eˆtre subdivise´e en 4
phases principales pre´-pic, c’est-a`-dire avant la rupture (ﬁgure 2.2, d’apre`s Haied (1995)).
– Une premie`re phase de serrage : cette phase correspond a` la compaction de la roche
aux faibles niveaux de contrainte. Elle correspond a` la fermeture initiale des ﬁssures
pre´-existantes dans le mate´riau.
– Une deuxie`me phase line´aire : il s’agit du domaine de de´formation e´lastique. En con-
trainte, il de´passe rarement 40% de la re´sistance a` la rupture. Le comportement volu-
mique reste contractant: la limite de cette phase e´lastique line´aire est atteinte lorsque la
variation relative de volume commence a` augmenter.
– Une troisie`me phase dite de propagation stable de la ﬁssuration : les limites infe´rieures
et supe´rieures de contrainte valent respectivement environ 40 et 60% de la re´sistance a` la
rupture. Les premie`res ﬁssures apparaissent mais la courbe contrainte-de´formation axiale
reste line´aire. Elles correspondent a` l’apparition d’e´missions acoustiques, c’est-a`-dire a` de
petites ruptures sismiques. La dilatance apparait sur les courbes contrainte-de´formation
radiale et contrainte-de´formation volumique: les ﬁssures se de´veloppent suivant des plans
diame´traux contenant donc la direction de la contrainte axiale. La propagation des ﬁs-
sures est dite stable, car a` chargement constant la de´formation s’arreˆte spontane´ment:
tout l’e´nergie potentielle e´lastique accumule´e a` l’extre´mite´ des ﬁssures pendant la de´for-
mation de l’e´chantillon peut eˆtre consomme´e dans la ﬁssuration de l’e´chantillon sans que
celle-ci ne rompe totalement l’e´chantillon. Cette ﬁssuration est une de´formation plastique
irre´versible. C’est lors de cette phase que commence l’endommagement de l’e´chantillon.
– A faible pression de conﬁnement, une quatrie`me phase dite de propagation instable de
la ﬁssuration se produit : a` environ 60% de la contrainte a` la rupture, la ﬁssuration
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augmente fortement. Cette limite est appele´e re´sistance a` long terme (”yield strength”
ou ”yield stress” en anglais). Si la contrainte applique´e reste e´gale a` cette valeur, la
fissuration ne s’arreˆte pas et l’e´chantillon rompt inexorablement. Lorsque la contrainte
de´passe cette re´sistance a` long terme, le temps a` la rupture diminue. Lorsqu’on atteint
cette phase, l’e´nergie potentielle e´lastique accumule´e a` l’extre´mite´ des fissures de´passe
l’e´nergie ne´cessaire a` la fracturation de l’ensemble de l’e´chantillon. Le nombre de coups
d’e´mission acoustique augmente tre`s fortement. Les fissures se coalescent entre elles et la
de´formation se localise suivant des bandes de cisaillement. La surface rompue augmente
fortement, l’endommagement de l’e´chantillon croit. A la fin de cette phase a lieu la
rupture.
2.1.2 Comportement post-pic
Lorsque sa re´sistance maximale est atteinte, la roche saine (c’est-a`-dire ne comportant pas
de discontinuite´ majeure a` l’e´chelle de l’e´chantillon) peut avoir des comportement varie´s qui
de´pendent de ses caracte´ristiques me´caniques propres et de la pression de confinement (Figure
2.3). Pour une roche saine donne´e, trois types de comportement peuvent eˆtre observe´s en
fonction de la pression de confinement (voir par exemple, Laigle (2004); Pellegrino (1996)):
Figure 2.3: Courbes contrainte-de´formation montrant les comportements diffe´rents d’un calcaire
en compression triaxiale (d’apre`s Fabre et al. (1991)) pour des pressions de confinement varie´es, et la
transition fragile-ductile. σmax : re´sistance maximale de l’e´chantillon, pour une pression de confinement
donne´e; σpalier : re´sistance re´siduelle.
– si la pression de confinement est faible la rupture de la roche est dite fragile: la chute de
sa re´sistance se re´alise dans un intervalle de de´formation tre`s faible (rupture brutale);
– si la pression de confinement est interme´diaire ou mode´re´e, la rupture est ductile (com-
portement ductile avec affaiblissement, ”strain weakening” ou ”strain softening”, c’est-
a`-dire affaiblissement de la re´sistance de la roche avec la de´formation): la chute de la
re´sistance se re´alise dans un intervalle de de´formation e´tendu. La de´formation pre´-pic
comprend e´galement une importante composante plastique;
– si la pression de confinement est suffisamment forte alors la roche se comporte de manie`re
ductile avec durcissement (e´crouissage ou ”strain hardening”) et ne rompt pas. Dans ce
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cas la courbe contrainte-de´formation ne posse`de pas un pic mais un coude, la roche ayant
un comportement plus rigide pour les faibles de´formations que pour les fortes.
La propagation de la micro-ﬁssuration s’eﬀectue toujours initialement en mode I (mode
de traction); elle est inhibe´e par une pression de conﬁnement e´leve´e. La ﬁgure 2.4 repre´sente
l’e´volution d’une ﬁssure d’extension en fonction du rapport entre les contraintes principales
mineures et majeures. Elle met en e´vidence l’existence d’un seuil (limite de clivage, qui vaut en-
viron 0.05) au-dela` duquel l’allongement de la ﬁssure reste faible et quasi-constant (Figure2.4).
Ce seuil varie en fonction des caracte´ristiques me´caniques de la roche. C’est la propagation de
ces ﬁssures en traction qui est responsable de la rupture brutale, fragile, de la roche (Figure
2.5). Pour que ces ﬁssures se propagent, il faut que la contrainte principale mineure soit faible,
et la contrainte principale majeure soit e´leve´e.
Figure 2.4: Allongement d’une ﬁssure en traction en fonction du rapport contrainte principale mineure
/ contrainte principale majeure (Hoek and Bieniawski, 1965).
Les conditions de surface jusqu’a` une profondeur de quelques kilome`tres correspondent a` des
pressions de conﬁnement faibles a` mode´re´es. Dans ces conditions, les roches peuvent rompre de
fac¸on fragile ou ductile. La de´formation se localise progressivement lorsque la contrainte axiale
augmente et que les ﬁssures se coalescent entre elles et un plan de rupture se forme (Figure 2.6);
a` l’e´chelle de l’e´chantillon, lorsque celui-ci est suﬃsamment homoge`ne, deux plans de rupture
conjugue´s peuvent se former. Lorsque l’e´chantillon est comple`tement rompu et constitue´ de
deux compartiments se´pare´s, il conserve une re´sistance re´siduelle, infe´rieure a` sa re´sistance
pic. Le volume de l’e´chantillon, qui avait augmente´ jusqu’au pic de re´sistance (phe´nome`ne de
dilatance), diminue pendant la rupture et la formation progressive des plans de rupture (Figure
2.2).
La re´alisation d’essais de compression triaxiale pour des valeurs varie´es de la pression de
conﬁnement, et la de´termination de la re´sistance maximale pour chacune de ces pressions
de conﬁnement, permet de tracer la courbe de re´sistance intrinse`que (ou courbe intrinse`que)
qu’on peut repre´senter dans le plan des contraintes principales majeures et mineures, ou dans
le plan de Mohr (contrainte normale, contrainte tangentielle). Pour les roches saines la courbe
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Figure 2.5: Propagation de la ﬁssuration en fonction du conﬁnement (Diederichs, 1999). Courbe
infe´rieure: initiation de la rupture; courbe supe´rieure: rupture de l’e´chantillon
 
Déformation axiale
Déviateur
Fissuration pré-pic Fracturation post-pic
Figure 2.6: Evolution des caracte´ristiques me´caniques d’un e´chantillon au cours de la phase post-pic,
et de´veloppement de la fracturation au cours d’un essai triaxial (Kleine, 2007).
intrinse`que prend ge´ne´ralement approximativement la forme d’une parabole (courbe supe´rieure,
Figure 2.5). Pour les mate´riaux granulaires (sables et sols) et les roches fracture´es, la cohe´sion
et la re´sistance a` la traction sont faibles et la courbe intrinse`que prend plutoˆt la forme d’une
droite. Le mode`le line´arise´ de courbe intrinse`que est appele´ mode`le (ou crite`re de rupture) de
Mohr-Coulomb et s’e´crit:
τc = μσn + C (2.1)
ou` τc repre´sente la re´sistance au cisaillement de la roche suivant le plan de rupture, sous la
contrainte σn, qui est la contrainte normale au plan de rupture. Cette re´sistance est caracte´rise´e
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par deux parame`tres:
– le coefficient de frottement interne µ qui est la pente de la droite de Mohr-Coulomb; on en
tire l’angle de frottement interne φ = arctanµ. µ et φ caracte´risent le frottement solide
qui existe entre les compartiments de la fracture cre´e´e, ou entre les grains dans un milieu
granulaire. φ controˆle l’orientation du plan de rupture dans l’e´chantillon: θn =
pi
4 +
φ
2 , ou`
θn est l’angle entre la normale au plan de rupture et la contrainte principale majeure. φ
repre´sente l’angle de repos d’un tas de sable a` l’e´quilibre, contruit par le haut.
– la cohe´sion, qui est la valeur de la re´sistance de la roche au cisaillement suivant le plan
de rupture lorsque la contrainte normale a` ce plan est nulle.
De la meˆme fac¸on que l’on caracte´rise la re´sistance au cisaillement de la roche saine par
un angle de frottement interne et une cohe´sion, on peut e´galement caracte´riser sa re´sistance
re´siduelle par un angle de frottement interne φres. On constate donc que le processus de
rupture correspond a` une chute de l’angle φ, et donc du coefficient de friction interne µ. De la
meˆme fac¸on qu’on peut de´finir l’angle de frottement interne, on peut e´galement de´finir l’angle
de dilatance ψ, de´duit de la pente de la variation relative de volume lorsqu’elle est exprime´e
en fonction de la de´formation axiale. Lorsque la rupture progresse apre`s que l’e´chantillon ait
atteint sa re´sistance pic, le plan de rupture, initialement discontinu puis indente´ et tre`s rugueux,
devient progressivement lisse: l’angle de frottement interne φ diminue lorsque les indentations
cassent et que la rugosite´ diminue; l’angle de dilatance ψ diminue e´galement. Lorsque le plan de
rupture est comple`tement forme´ et lisse, φ tend vers φres et ψ tend vers 0. On peut de´composer
l’angle de frottement interne en un terme de frottement pur ou re´siduel φres et un terme de
dilatance ψ (Kleine, 2007):
φ = ψ + φres (2.2)
Ces variables sont fonction de l’e´tat de contraintes σ mais aussi de l’e´tat physique du
mate´riau; si on note γ la variable qui caracte´rise l’e´tat d’endommagement du mate´riau alors
l’e´quation 2.1 devient :
τc = σntan(ψ(γ, σ) + φres(γ, σ)) + C(γ, σ) (2.3)
γ est une fonction croissante de la de´formation. La figure 2.7 repre´sente les variations
des parame`tres C et ψ en fonction de γ: on voit que la cohe´sion s’annule au moment ou` la
dilatance ψ (et donc l’angle de frottement interne) est maximale, pendant la rupture, au de´but
de la phase post-pic. L’angle ψ, et donc φ et µ diminuent au cours de la rupture, et cette loi
de de´croissance de´termine notamment la rapidite´ de la chute de la re´sistance de l’e´chantillon
avec la de´formation et donc le caracte`re fragile ou ductile de la rupture. La de´croissance de la
cohe´sion et du coefficient de frottement interne µ avec la de´formation a e´te´ largement e´tudie´e
en me´canique des roches; une classe connue de lois ge´ne´rales de´crit cet affaiblissement (et plus
largement sa variation, positive comme ne´gative) en fonction de la de´formation et de la vitesse
de la de´formation (lois ”rate-and-state”). C’est en effet une caracte´ristique importante pour
comprendre la dynamique du processus de rupture.
Dans les mate´riaux tre`s fracture´s (comme le sont les massifs rocheux, notamment les e´di-
fices volcaniques), la cohe´sion, et la perte de cohe´sion entre les grains (ou les blocs, a` grande
e´chelle) constituant le mate´riau peuvent expliquer la re´sistance de la roche (courbe contrainte-
de´formation), la valeur de la re´sistance maximale, la chute post-pic de cette re´sistance et le
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Figure 2.7: Evolution qualitative de la cohe´sion C (courbe rouge), de l’angle de dilatance ψ (courbe
bleue) et de l’angle de frottement re´siduel φres, en fonction de la variable d’endommagement γ, en phase
post-pic (Kleine, 2007).
comportement fragile du mate´riau (Figure 2.8). Un mate´riau frictionnel non-cohe´sif (mate´riau
tre`s fracture´ ﬁgure´ par le sable sans colle dans la ﬁgure 2.8) a une re´sistance maximale plus
faible et un comportement ductile qui tend a` eˆtre plastique parfait, la re´sistance maximale e´tant
proche de la re´sistance re´siduelle du mate´riau cohe´sif (sable avec colle). Le mate´riau frictionnel
cohe´sif a par contre un comportement fragile avec un pic de re´sistance maximale. Dans le
cas d’un mate´riau granulaire (ou tre`s fracture´) cohe´sif, le surplus de re´sistance est uniquement
apporte´ par la cohe´sion. On voit e´galement que les deux mate´riaux (cohe´sif et non-cohe´sif) se
diﬀe´rencient tre`s toˆt, de`s les faibles de´formations, les glissements inter-granulaires (plastiques)
provoquant une diminution progressive du module d’Young apparent. La perte de cohe´sion
d’un mate´riau et sa fracturation (en grains ou en blocs), qui peut s’ope´rer par endommage-
ment progressif des joints inter-granulaires (ou inter-blocs), entraˆıne donc un changement im-
portant dans sa loi de comportement, et peut notamment transformer un mate´riau re´sistant au
comportement initialement fragile en un mate´riau plus faiblement re´sistant, au comportement
ductile. Cette caracte´ristique peut concerner les e´diﬁces volcaniques. Cette transformation
peut eˆtre rapide (cas par exemple des e´diﬁces volcaniques dont les ﬂancs se de´forment large-
ment pendant une e´ruption), mais elle peut perdurer tant que la transformation inverse de la
de´cohe´sion (la consolidation) n’a pas eu lieu. Un e´diﬁce volcanique soumis a` une de´formation
suﬃsante pour entraˆıner une de´cohe´sion peut donc changer de loi de comportement tant que
sa consolidation n’a pas eu lieu.
Une repre´sentation simple et classique est tre`s utile pour comprendre en quoi la connaissance
de cet aﬀaiblissement controˆle largement ce processus (Figure 2.9).
On voit donc que pour pouvoir repre´senter correctement la chute de la re´sistance de la roche
avec la de´formation, il faut disposer d’une presse tre`s rigide. On voit e´galement qu’une roche
qui s’aﬀaiblit doucement avec la de´formation (rupture ductile) engendre une acce´le´ration plus
faible qu’une roche qui s’aﬀaiblit brutalement avec la de´formation, et donc e´ventuellement peu
ou pas d’e´nergie sismique.
Notre e´tude concernera par la suite d’abord le comportement pre´-e´ruptif des e´diﬁces vol-
caniques, et donc leur comportement pre´-pic, notamment la phase d’endommagement de l’e´diﬁce;
nous allons donc nous inte´resser plus en de´tail a` la notion d’endommagement en me´canique des
roches.
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Figure 2.8: Courbe contrainte (de´viateur) - de´formation pour un sable non-cohe´sif (”sable sans colle”)
et un sable cohe´sif (”sable avec colle”), d’apre`s Fayad (2000).
Figure 2.9: Courbes contrainte-de´formation repre´sentant la re´sistance (en compression, en traction
ou au cisaillement) d’un e´chantillon de roche (en rouge) ainsi que la contrainte applique´e par la presse
utilise´e (en noir), pour diffe´rentes rigidite´s de la presse (presse relativement peu rigide, en trait continu;
presse tre`s rigide, en tirete´) en fonction de la de´formation. La fle`che verticale bleue figure le de´ficit
de re´sistance de la roche relative a` la contrainte applique´e par la presse qui provoque l’acce´le´ration du
de´placement de la surface de l’e´chantillon lors du processus de rupture.
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L’endommagement d’un mate´riau est un processus ”invisible”. Il peut s’effectuer longtemps au
sein du mate´riau sans l’affecter notablement a` l’exte´rieur. C’est le cas notamment de l’e´tage`re
sur laquelle des livres sont pose´s, auxquels on ne touche jamais; elle peut d’un jour a` l’autre
fle´chir et rompre, alors qu’aucune intervention exte´rieure n’a e´te´ effectue´e. Le chargement n’a
pas change´, si l’e´quilibre a e´te´ rompu c’est la re´sistance de l’e´tage`re, et donc ses proprie´te´s
me´caniques, qui ont diminue´. Connaˆıtre l’endommagement rele`ve donc d’abord de notre ca-
pacite´ a` identifier puis capter les signes exte´rieurs d’endommagement, puis de les associer
correctement a` un changement de proprie´te´s me´caniques du mate´riau. C’est ce que nous allons
faire dans cette the`se. Pour cela nous devons acque´rir quelques connaissances e´le´mentaires sur
l’endommagement.
La mode´lisation e´le´mentaire de l’endommagement proce`de d’abord de la volonte´ de repre´sen-
ter a` l’aide de la me´canique des milieux continus des milieux re´els qui sont effectivement discon-
tinus, en prenant en compte l’existence des discontinuite´s par une approche d’homoge´ne´isation
et de de´finition de proprie´te´s des milieux homoge`nes e´quivalents aux milieux discontinus re´els.
2.2.1 De´finitions
Lemaitre (1994) conside`re un mate´riau comme intact si il est de´pourvu de fractures ou de vides
a` l’e´chelle microscopique. L’e´tat initial non-endommage´ est dans la plupart des cas inaccessible,
seul l’e´tat du mate´riau avant chargement peut eˆtre connu.
Lemaitre (1994) de´finit l’endommagement comme le passage d’un e´tat intact a` l’initiation
d’une fracture macroscopique. C’est donc une phase longue et importante, qui repre´sente
l’essentiel de la partie pre´-pic de la courbe contrainte-de´formation pour un e´chantillon de roche
(phases III et IV de la figure 2.2). Les me´canismes a` l’origine de l’endommagement sont
notamment (Lemaitre, 1994) :
– l’endommagement par cre´ation de fractures (macrofragile) dans le materiau qui peut eˆtre
provoque´ par des sollicitations monotones comme c’est le cas pour le be´ton par exemple;
– l’endommagement plastique associe´ aux grandes de´formations plastiques des me´taux;
– l’endommagement par fluage (viscoplastique fragile) qui correspond aux de´cohe´sions in-
tergranulaires pour les me´taux;
– l’endommagement par fatigue (ou microplasticite´) du mate´riau cause´ par l’application
re´pe´te´e de contraintes;
– il existe d’autre sources d’endommagement telles que l’endommagement chimique ou ther-
mique.
On appelle loi d’endommagement la loi qui permet de retrouver l’e´volution de l’endommagement
jusqu’au point de rupture connaissant l’histoire en contrainte et de´formation du materiau con-
side´re´.
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2.2.1.1 Variable d’endommagement
La notion d’endommagement a e´te´ introduite par Kachanov (1958) a` partir d’une de´ﬁnition tre`s
simple portant sur la surface de contact eﬀective entre deux compartiments d’un solide. Soit
un e´le´ment de volume ﬁni appartenant a` un solide endommage´, de taille suﬃsamment grande
par rapport aux he´te´roge´ne´ite´s, et soumis a` des forces exte´rieures. Soit S l’aire d’une section
de ce volume ﬁni, cette section e´tant oriente´e par sa normale n. Les deux compartiments situe´s
de part et d’autre de cette section sont en contact par la surface Sˇ < S, surface eﬀective de
contact. SD = S − Sˇ est la surface endommage´e (ﬁgure 2.10). L’endommagement relatif a` la
facette de normale n est alors note´ :
SD
S
= Dn (2.4)
Figure 2.10: Section eﬀective d’un solide endommage´ (Lemaitre, 1994)
0 ≤ Dn < 1 de´ﬁnit l’e´tat d’endommagement. Si Dn = 0, le mate´riau est dit intact; si
Dn = 1, le volume conside´re´ est rompu en deux parties le long d’un plan normal a` n. Dans le
cas ge´ne´ral, la valeur de Dn de´pend de la direction conside´re´e et l’endommagement, anisotrope,
est de´crit par un tenseur. Dans le cas isotrope, Dn = D = constante ∀n. Dans l’approche
simpliﬁe´e que nous allons adopter dans la suite de cette e´tude, nous conside`rerons un endom-
magement isotrope et la variable d’endommagement D sera scalaire.
2.2.1.2 Contrainte eﬀective
La contrainte eﬀective est la contrainte applique´e sur la section eﬀective de contact.
Dans le cas isotrope :
Sˇ = S − SD = S(1−D)
et la contrainte eﬀective est de´ﬁnie comme :
σˇ = σ
S
Sˇ
=
σ
1−D
Lorsque D = 0 σˇ ≥ σ; σˇ = σ dans le cas d’un mate´riau intact et σˇ → ∞ lors de la rupture.
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2.2.1.3 Principe d’e´quivalence en de´formation - Module d’Young eﬀectif
L’endommagement peut eˆtre relie´ aux proprie´te´s e´lastiques via l’hypothe`se de l’e´quivalence en
de´formation. La de´formation e´quivalente est la de´formation obtenue en appliquant la contrainte
eﬀective a` un mate´riau non endommage´. Si 	 est la de´formation observe´e alors 	 = f(σ, t) pour
le mate´riau non-endommage´ et 	 = f(σˇ, t) = f( σ1−D , t) pour le mate´riau endommage´ (ﬁgure
2.11).
 
Figure 2.11: Contrainte eﬀective et e´quivalence en de´formation (Lemaitre, 1994)
En appliquant la loi de Hooke a` une dimension on obtient :
	e =
σˇ
E
=
σ
(1−D)E (2.5)
ou` E est le module d’Young (ﬁgure 2.12). Dans ce cas le module d’Young eﬀectif est Eˇ =
E(1−D). C’est le module d’Young du mate´riau e´lastique homoge`ne e´quivalent en de´formation
au mate´riau e´lastique endommage´.
De meˆme, si on conside`re un solide e´lastique soumis a` un e´tat de contrainte tridimensionnel
:
	 =
1 + ν
E
σ − ν
E
tr(σ)δ (2.6)
ou` ν est le coeﬃcient de Poisson.
Dans le cas ou` ce mate´riau est soumis a` un endommagement isotrope, l’e´quation (2.6)
devient :
	 =
1 + ν
E
σ
1−D −
ν
E
tr(
σ
1−D )δ (2.7)
Le module d’Young eﬀectif s’e´crit encore Eˇ = E(1 − D). Le module de cisaillement G e´tant
line´airement de´pendant du module d’Young, on peut de meˆme e´crire Gˇ = G(1−D).
2.2.2 Endommagement et fracturation
Dans le cas des roches de surface, la de´formation ine´lastique et l’endommagement sont asso-
cie´es a` la nucle´ation et a` la propagation de microfractures (Kemeny and Cook, 1986). C’est
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Figure 2.12: Concept d’endommagement e´lastique. Le module e´lastique eﬀectif de´croit (E0 > E1 >
E2 > E3) alors que l’endommagement augmente D0 = 0 < D1 < D2 < D3(Amitrano, 1999)
l’accumulation et la coalescence de microfractures qui aboutit a` la formation d’une discontinuite´
d’e´chelle supe´rieure: pendant ce processus, la longueur de corre´lation entre les fractures, et en-
tre les he´te´roge´ne´ite´s du champ de contrainte associe´, croit. L’aﬀaiblissement de la re´sistance de
la roche, et donc l’augmentation du parame`tre d’endommagement, accompagne l’augmentation
de la densite´ des fractures. Dans un des premiers travaux portant sur l’e´lasticite´ non-line´aire
et la relation a` la fracturation, avant meˆme de parler d’endommagement, Walsh (1965) relie le
module e´lastique eﬀectif a` la densite´ de fractures dans le mate´riau conside´re´ (ﬁgure 2.13):
E˜
E
=
1
1 + π(1− ν2)χ (2.8)
ou` ν est le coeﬃcient de Poisson, et χ est la densite´ de fractures selon Walsh, soit χ = Nc
2
V
en 2 dimensions, ou χ = Nc
3
V en 3 dimensions, N e´tant le nombre de fractures, c la dimension
caracte´ristique des fractures et V le volume caracte´ristique du solide. Le module eﬀectif de´croˆıt
rapidement en fonction de la densite´ de fractures (ﬁgure 2.13). Dans ce mode`le on conside`re
que l’ensemble des ﬁssures cre´e´es restent ouvertes mais n’interagissent pas. Budiansky and
O’connell (1976) ont approxime´ l’interaction entre fractures en conside´rant que chaque fracture
est entoure´e par un mate´riau ayant les proprie´te´s eﬀectives d’un solide e´lastique endommage´;
dans ce cas E˜ = E(1− λχ), ou` λ est une constante qui de´pend de la ge´ome´trie (circulaire, ou
elliptique) choisie pour le mode`le de fracture.
La compression triaxiale d’un e´chantillon de roche engendre, a` partir d’une certaine valeur
de la contrainte axiale, des ruptures qui e´mettent des ondes e´lastiques (e´missions acoustiques).
La corre´lation entre augmentation du nombre de coups d’e´mission acoustique, de´formation et
endommagement a pu eˆtre mise en e´vidence de manie`re expe´rimentale et nume´rique (Cox and
Meredith, 1993; Amitrano, 2006; Lockner and Byerlee, 1991).
Amitrano et al. (1999) ont construit un mode`le de solide e´lastique discre´tise´ en e´le´ments
ﬁnis, soumis a` une compression triaxiale, dans lequel le module d’Young pouvait de´croˆıtre en
fonction de l’endommagement provoque´ par des ruptures ayant lieu lorsque la contrainte ap-
plique´e sur l’e´le´ment atteignait une valeur ﬁxe´e par un crite`re de Mohr-Coulomb. Ces auteurs
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Figure 2.13: Module d’Young eﬀectif normalise´ en fonction de la densite´ de fractures χ d’apre`s le
mode`le de Walsh (1965).
ont ainsi pu reproduire le phe´nome`ne de localisation de la de´formation. Ils ont e´galement
montre´ qu’il est possible de reproduire les courbes contrainte-de´formation, la distribution en
loi puissance de la taille des e´ve`nements de manie`re nume´rique. Ils concluent que la localisa-
tion de la de´formation e´merge de la transition entre comportement ductile et fragile par un
processus d’endommagement. Amitrano (2006) a pu, a` l’aide du meˆme mode`le, reproduire
l’e´volution temporelle comple`te d’un e´chantillon sous contrainte, passant du ﬂuage primaire,
puis secondaire, au ﬂuage tertiaire; elle montre donc une acce´le´ration ﬁnale du nombre de rup-
tures et de la de´formation (ﬁgure 2.14).
0.2 0.4 0.6 0.8 0.2 0.4 0.6 0.8 0.2 0.4 0.6 0.8
Figure 2.14: Carte d’endommagement pour des simulations re´alise´es avec des crite`res de coulomb
diﬀe´rents, friction interne, μ, = 0 (gauche), = 0.4 (centre), 1 (droite). L’e´chelle de couleur repre´sente la
valeur du parame`tre d’endommagement D. D’apre`s (Amitrano, 2006)
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2.2.3 Mesurer l’endommagement
L’endommagement n’est pas une variable que l’on peut mesurer de manie`re directe. On peut
par contre en faire une estimation a` l’aide des modules e´lastiques. L’endommagement D peut
en effet s’e´crire:
D = 1− σ
Ee
= 1− Eˇ
E
(2.9)
La mesure des modules e´lastiques effectifs peut donc permettre d’estimer l’endommagement.
Si la me´thode parait simple a` mettre en oeuvre a` l’e´chelle de l’e´chantillon, elle reste difficile a`
mettre en oeuvre a` plus grande e´chelle en sciences de la terre, car on ne connait souvent pas
simultane´ment le chargement et la de´formation. Certains situations (par exemple la mise en
pression, ou la de´pression artificielle de cavite´s souterraines pour le stockage ou l’exploitation
du gaz ou des hydrocarbures, ou d’autres ressources mine´rales) peuvent permettre de con-
naˆıtre simultane´ment la pression dans la cavite´, la de´formation de surface et la sismicite´, et
peuvent donc conduire a` l’estimation de l’affaiblissement des modules e´lastiques et donc de
l’endommagement (Me´tral, 2014). Nous verrons dans cette the`se que sur un e´difice volcanique
pressurise´, l’utilisation d’un mode`le de pressurisation et de mesures de de´formation de surface
peut permettre d’en de´duire une estimation de l’affaiblissement des modules e´lastiques et donc
de l’endommagement. Cette approche semble plus difficile a` re´aliser dans le cas du chargement
d’une aspe´rite´ dans une faille, bien que la contrainte re´gionale applique´e puisse eˆtre consid-
e´re´e comme constante, parce que les mesures de de´formation effectue´es en surface ne sont pas
ne´cessairement significatives de la de´formation de l’aspe´rite´ profonde. Cette me´thode simple
n’a donc pas e´te´ utilise´e a` cette fin, a` notre connaissance.
D’autres me´thodes peuvent eˆtre utilise´es pour faire une estimation indirecte de l’endommagement,
notamment en mesurant le de´calage temporel entre les ondes de cisaillement horizontales (Sh)
et verticales (Sv) provoque´ par l’anisotropie des vitesses de propagation de ces ondes (par ex.,
Schoenberg and Sayers (1995)). Cette dernie`re me´thode peut eˆtre pertinente lorsque la de´-
formation est suffisamment localise´e pour que des plans de fracture paralle`les se de´veloppent
et rendent les vitesses des ondes S anisotropes. Ce type de mesure a e´te´ re´alise´ a` l’e´chelle
de l’e´chantillon (voir par exemple Hamiel et al. (2009)), elle est re´alise´e pour la de´termina-
tion des zones fracture´es en ge´ophysique applique´e, et la mesure du de´calage temporel et des
directions principales d’anisotropie est faite couramment a` grande e´chelle, pour identifier des
sources d’anisotropie qui ne sont pas ne´cessairement lie´es a` la fracturation, y compris sur les
volcans (voir par exemple Savage et al. (2015)).
La mesure indirecte de l’endommagement est souvent re´alise´e, a` l’e´chelle de l’e´chantillon, a`
l’aide de la mesure de sa re´sistance e´lectrique et du calcul de sa re´sistivite´ (voir une revue de
ce type de me´thodes par Chung (2003)). De telles mesures pourraient eˆtre envisage´es a` plus
grande e´chelle.
2.2.4 Lois d’endommagement
Il y a deux niveaux possibles de lois d’endommagement: le premier concerne la forme de
l’affaiblissement des modules e´lastiques par la variable d’endommagement, le deuxie`me concerne
l’e´volution temporelle de cette variable. Dans cet expose´ nous nous limiterons aux principales
lois utilise´es en sciences de la terre, et dont il sera e´galement question dans la suite de ce
document.
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2.2.4.1 Lois d’affaiblissement des modules e´lastiques
Kachanov (1958) a propose´ une loi simple d’affaiblissement line´aire des modules e´lastiques,
et notamment du module d’Young E, Eˇ = E(1 − D), Eˇ e´tant le module effectif. Lorsque
l’endommagement est progressif, le module d’Young effectif diminue avec le temps; il faut
envisager que le processus se re´alise par e´tapes et qu’a` chaque e´tape il y a une diminution du
module d’Young d’un incre´ment d’endommagement δ. Dans ce cas le module d’Young effectif
a` l’e´tape d’endommagement i+ 1 peut s’e´crire en fonction du module d’Young a` l’e´tape i:
Eˇi+1 = Ei(1− δ) (2.10)
Apre`s N e´tapes pendant lesquelles se renouvelle l’endommagement δ suppose´ constant, le
module d’Young effectif a` l’e´tape N peut s’e´crire, en fonction du module d’Young initial E0:
EˇN = E0(1− δ)N (2.11)
une conclusion atteinte par Amitrano (2006). On voit donc qu’une simple relation d’affaiblissement
line´aire des modules e´lastiques conduit a` un affaiblissement en loi puissance de l’endommagement
incre´mental (ou plutoˆt de la ”continuite´” incre´mentale Ψ = 1 − δ au sens de Kachanov). Ce
type de loi, et la diffe´rence avec une simple loi line´aire de type EˇN = E0(1 −Nδ) sera e´tudie´
et discute´ dans la suite de cette e´tude. Dans cette loi, N et δ sont des fonctions implicites du
temps; dans notre cas nous suivrons Amitrano (2006) et prendrons pour exposant le nombre
de se´ismes par unite´ de temps.
2.2.4.2 Lois cine´tiques de Kachanov - relation avec la me´thode FFM
D’autres lois peuvent eˆtre recherche´es, ou` l’on cherche a` exprimer explicitement l’endommagement
en fonction du temps. Cette approche est classique et conduit a` pouvoir estimer le temps restant
a` la rupture (”time-to-failure”) dans l’estimation du risque de rupture en sciences des mate´ri-
aux. La premie`re formalisation de ce proble`me et sa solution, souvent cite´e comme telle en
sciences des mate´riaux, est due a` Kachanov (1958), et nous la rappellerons pour me´moire et
faire la relation avec les approches connues en sciences de la terre. A partir de nombreux
re´sultats d’expe´riences de rupture de mate´riaux, Kachanov (1958) et Kachanov and Montagut
(1986) proposent une loi d’e´volution temporelle de l’endommagement, ou plutoˆt de la continu-
ite´ Ψ = 1−D du mate´riau, lorsque celui-ci est soumis a` une contrainte en traction plus grande
que sa re´sistance a` long terme (”yield stress”) d’un incre´ment σ:
dΨ
dt
= −A
( σ
Ψ
)n
(2.12)
ou` A > 0 et n ≥ 1 sont des constantes caracte´ristiques du mate´riau. En inte´grant l’e´quation
2.12, on trouve Ψ en fonction du temps, en supposant Ψ(t = 0) = 1:
Ψ(t) = (1−A (n+ 1)σnt) 1n+1 (2.13)
soit
Ψ(t) =
(
1− t
tc
) 1
n+1
(2.14)
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ou` tc = (A (n+ 1)σ
n)−1 est le temps restant pour atteindre la rupture (”time-to-failure”).
Cette loi d’e´volution de l’endommagement (appele´e ”loi cine´tique” par l’e´cole russe) est tre`s
utilise´e en sciences de mate´riaux (voir, par exemple, Lemaitre (1994)), chaque mate´riau e´tant
caracte´rise´ par des constantes A et n.
Ce type de loi a e´te´ repris et popularise´ en sciences de la terre sous une forme a` peine
diffe´rente, notamment par Voight (1988), apre`s la loi expe´rimentale de Fukuzuno (1985) (voir
par exemple Ta´rraga et al. (2008)), qui e´tudia le comportement a` la rupture de sols soumis a`
un arrosage artificiel sur un support en pente:
d2x
dt2
= A′
(
dx
dt
)α
(2.15)
ou` x est le de´placement de la surface du sol, t le temps et A′ et α deux constantes empiriques
de´duites des donne´es expe´rimentales (Ta´rraga et al., 2008). Dans l’article de Voight (1988)
cette e´quation a e´te´ ge´ne´ralise´e a` une observable Ω quelconque, lie´e au changement physique
du syste`me au voisinage de la rupture:
d2Ω
dt2
= A′
(
dΩ
dt
)α
(2.16)
Cette e´quation forme la base de la me´thode dite ”Failure Forecast Method” (FFM) ou me´thode
de pre´diction de la rupture, utilise´e en volcanologie pour pre´dire l’instant des e´ruptions (Voight,
1988; Ta´rraga et al., 2008; Bell et al., 2011a,b; Boue´ et al., 2015b).
On remarque que si l’on pose Ψ = 1
Ω˙
= dtdx , on trouve
dΨ
dt
= − Ω¨
Ω˙2
(2.17)
et donc l’e´quation 2.12 s’e´crit, en utilisant Ω comme variable,
Ω¨ = AσnΩ˙n+2 (2.18)
qui est identifiable a` l’e´quation 2.16, avec A′ = Aσn et α = n+2. On retrouve donc exactement
les meˆmes solutions pour les deux e´quations, ainsi que les meˆmes temps a` la rupture: l’approche
de Fukuzuno (1985) et Voight (1988) dont provient la me´thode dite FFM utilise´e en volcanologie
pour pre´dire les e´ruptions est donc identique a` celle de Kachanov (1958).
On remarque que l’approche de Fukuzuno (1985) et Voight (1988) conside`re l’inverse de la
vitesse comme un ”proxy”, une mesure, de la continuite´ Ψ = 1 −D de Kachanov; ne´anmoins
ceci n’est vrai qu’au voisinage de la rupture, car Ψ et D sont compris entre 0 et 1 alors que
l’inverse de la vitesse peut tendre vers l’infini lorsque la vitesse est tre`s faible.
Une diffe´rence notable entre les deux formulations provient du fait que la constante A′ de
Fukuzuno et Voight est en fait une fonction de la contrainte applique´e σ. Dans ces approches
cette contrainte est bien suppose´e constante et supe´rieure a` la re´sistance a` long terme, mais
elle n’apparaˆıt pas explicitement dans l’approche de Fukuzono et Voight. Cette particularite´
est geˆnante dans la mesure ou` les expe´riences de rupture des mate´riaux montrent que c’est la
contrainte applique´e qui est le principal parame`tre de controˆle du temps restant a` la rupture
(voir par exemple Amitrano (2006)).
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2.2.4.3 L’approche de Lyakhovsky
Dans les approches pre´ce´dentes, l’endommagement est toujours directement lie´ a` la fractura-
tion, et meˆme a` la sismicite´ enregistre´e, qui ne repre´sente pourtant qu’une partie de la cre´ation
de fractures et de discontinuite´, et de de´formation irre´versible. Une approche alternative at-
trayante relie l’endommagement a` la de´formation. Elle a e´te´ pour l’essentiel initie´e par les
travaux d’une e´cole russe dont les repre´sentants le plus connus sont V.A. Lyakhovsky et V.P.
Myasnikov.
L’approche que nous appellerons de Lyakhovsky (voir Lyakhovsky et al. (1997a) pour une
introduction simple de cette approche) reprend les bases de la me´thode dite ”self-consistent” de
Budiansky and O’connell (1976) qui permet de calculer l’e´nergie potentielle e´lastique stocke´e
dans un solide sous contrainte, apre`s qu’une fracture unique isole´e se soit produite. Nous allons
pre´senter ci-dessous, a` 2D (de´formations planes), les grandes lignes du raisonnement suivi par
Lyakhovsky et al. (1997a) pour e´tablir leurs re´sultats principaux.
L’e´nergie potentielle e´lastique dans le solide avant que la fracture ne se soit produite peut
s’e´crire
U =
1
ρ
(
λ
2
I21 + µI2
)
(2.19)
ou` ρ est la masse volumique, λ le coefficient de Lame´, µ = G le module de cisaillement du
solide, et I1 et I2 sont respectivement les premier et deuxie`me invariants du tenseur des de´for-
mations ij . Budiansky and O’connell (1976) montrent que pour une distribution de fractures
d’orientations ale´atoires dans le solide, l’e´nergie potentielle e´lastique dans le solide apre`s qu’une
fracture se soit produite peut eˆtre exprime´e par
U? =
1
ρ
(
λ?
2
I21 + µ
?I2
)
(2.20)
ou` λ? et µ? sont respectivement les coefficient de Lame´ et module de cisaillement effectifs du
solide e´lastique endommage´.
Lyakhovsky et al. (1997a) ont repris ce calcul dans le cas ou` la distribution de fractures
n’est pas ale´atoire mais perpendiculaire a` la contrainte en traction applique´e au solide. Tout
d’abord, a` partir des e´quations de Lame´
σij =
∂U
∂ij
= λI1δij + 2µij (2.21)
ou` σij est le tenseur des contraintes et δij = 1 pour i = j et 0 sinon, on peut e´crire les valeurs
des contraintes principales:
σ1 = (λ+ µ) I1 + µ
√
2I2 − I21
σ2 = (λ+ µ) I1 − µ
√
2I2 − I21
(2.22)
ou`
√
2I2 − I21 =
√
J2 est le module du de´viateur des de´formations, en de´formation plane.
Le taux d’e´nergie consomme´e par la cre´ation d’une fracture en traction (mode I) dans
un solide e´lastique (ou` le taux d’e´nergie potentielle e´lastique relache´e dans cette cre´ation) est
de´crite par l’inte´grale J de Rice and Liebowitz (1968)
J =
1− ν2
E
KI
2 (2.23)
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ou` ν est le coefficient de Poisson du solide e´lastique, et KI =
√
piLσ1 est le facteur d’intensite´ de
la contrainte en de´formation plane, pour une fracture de longueur 2L ouverte en traction (mode
I), la contrainte applique´e σ1 restant constante. Cette contrainte e´tant constante, l’e´nergie
potentielle e´lastique consomme´e pendant la cre´ation de la fracture est
J =
1− ν2
E
piLσ21 (2.24)
En substituant σ1 (e´quation 2.22) dans l’e´quation (2.24), on exprime d’abord l’e´nergie po-
tentielle e´lastique consomme´e en fonction des invariants du tenseur de la de´formation et des
modules e´lastiques, puis on peut exprimer l’e´nergie potentielle qui reste stocke´e dans le solide
apre`s rupture d’une fracture en traction
Ud =
1
ρ
(
λ
2
I21 + µI2 − γI1
√
2I2 − I21
)
(2.25)
ou` γ est un coefficient e´lastique.
En comparant avec le re´sultat obtenu par Budiansky and O’connell (1976) (e´quation 2.20),
on remarque qu’apparait un terme non-line´aire supple´mentaire γI1
√
2I2 − I21 qui est duˆ formelle-
ment a` l’e´le´vation au carre´ de σ1, mais plus profonde´ment au fait que dans l’approche de
Lyakhovsky et al. (1997a) seul σ1 est prise en compte, alors que dans celle de Budiansky and
O’connell (1976) les deux contraintes principales l’e´taient. Dans ce dernier cas l’e´nergie poten-
tielle est proportionelle a` σ21 + σ
2
2 et le terme γI1
√
2I2 − I21 disparait: l’influence des fractures
distribue´es ale´atoirement se moyenne, ce qui n’est pas le cas dans le mode`le de Lyakhovsky et al.
(1997a). Ce dernier terme porte donc l’information sur l’endommagement du solide e´lastique.
On peut de´river cette e´nergie potentielle par rapport a` la de´formation par l’e´quation (2.21)
et en de´duire les relations contrainte-de´formation correspondantes. En ge´ne´ralisant a` trois di-
mensions et en effectuant cette de´rivation, on trouve encore des relations contrainte-de´formation
similaires aux e´quations de Lame´ (Lyakhovsky et al., 1997b)
σij = λ
eI1δij + 2µ
eij (2.26)
ou`
λe = λ− γξ
µe = µ− γξ2
(2.27)
ou`
ξ =
I1√
I2
. (2.28)
Cette formulation pre´sente l’inte´reˆt de fournir une estimation des modules e´lastiques effectifs
qui ne de´pend que de la de´formation mesure´e sur le solide, une caracte´ristique qui peut avoir
un grand inte´reˆt lorsque la rupture est en partie ductile. Une autre caracte´ristique inte´ressante
est que le rapport d’invariants ξ caracte´rise le type de de´formation (notamment extension ou
contraction), et change de signe avec I1. On peut donc avoir non seulement une diminution des
modules e´lastiques (endommagement) pour un solide e´lastique soumis a` une traction, mais aussi
une augmentation de ces modules (consolidation) pour un solide soumis a` une compression.
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Lyakhovsky et al. (1997b) montrent e´galement que l’on peut de´duire de cette approche une
loi d’e´volution de l’endommagement du type
dD
dt
= aI21 + bI2 + cI1
√
I2 (2.29)
ou` t est le temps, a, b et c des constantes.
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2.3 Consolidation
Nous avons vu dans les paragraphes pre´ce´dents que l’endommagement des roches pouvait provo-
quer leur de´cohe´sion et abaisser leur re´sistance. Ce processus est souvent caracte´rise´ comme
irre´versible car il l’est instantane´ment et me´caniquement. Ne´anmoins la transformation inverse
existe, jusqu’a` un certain point, dans les conditions de pression et tempe´rature connus a` la
surface de la Terre.
2.3.1 Notion de consolidation en me´canique des sols
Soumis a` un chargement ou un de´chargement le sol subit une de´formation. On parle de tasse-
ment lorsque l’on observe une diminution de volume, et de consolidation quand il s’agit d’un
processus qui progresse avec le temps. La diminution de volume observe´e provient (Plumelle
(2013), ﬁgure 2.15):
– de la compression de l’air et de l’eau contenue dans les vides, souvent ne´gligeable (imme´-
diat, Si)
– de l’expulsion de l’eau contenu dans les vides; dans ce cas le temps et la perme´abilite´ sont
des facteurs importants (consolidation primaire, Sp)
– de la compression du squelette solide par re´arrangement des particules, glissement inter-
granulaire (consolidation secondaire, Ss)
On peut donc e´crire la consolidation totale comme la somme de ces diﬀe´rentes contributions
:
St = Si + Sp + Ss (2.30)
log temps
tassement
Ss
Sp
Si
Figure 2.15: Evolution du type de consolidation au cours du temps.
2.3.1.1 Contraintes dues aux surcharges
Un sol est un milieu multiphasique dans lequel les contraintes se re´partissent entre le solide
et le liquide. Le squelette solide est responsable des de´formations et de la re´sistance au ci-
saillement, l’eau est conside´re´e comme incompressible et ne re´siste pas au cisaillement. Les
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seules contraintes pouvant exister dans l’eau sont donc les pressions. Le postulat de Terzaghi
permet d’e´crire la contrainte eﬀective comme la diﬀe´rence entre la contrainte normale totale et
la pression de l’eau :
σeff = σ − u
τeff = τ
(2.31)
avec σ la contrainte normale, u la pression de l’eau et τ la contrainte en cisaillement.
σ
Δ
σ
ΔΔ
Δ
σ σ
Δ σ=σ
Figure 2.16: Evolution de la consolidation, de la pression de l’eau, des contraintes totale et
eﬀective au cours du temps (Mefthah, 2008).
Pour des sols avec un coeﬃcient de perme´abilite´ k faible, l’eau ou les liquides libres ne
s’e´vacuent pas de manie`re imme´diate et supportent les contraintes applique´es (surpression in-
terstitielles Δu = Δσ), le volume ne varie pas. Progressivement, les contraintes sont transmises
au squelette solide, les surpressions interstitielles Δu diminuent: il y a drainage (Δσ > 0). L’eau
en s’e´vacuant permet aux grains de se rapprocher: c’est le tassement. L’e´coulement s’arreˆte
lorsque les surpressions interstitielles s’annulent, on obtient alors le tassement ﬁnal de con-
solidation primaire Δhc (ﬁgure 2.16). Cette phase de dissipation des pressions interstitielles
s’appelle la consolidation. Elle est d’autant plus lente que le sol est imperme´able. Lorsque
Δu = 0, le sol est dit consolide´.
Tant que le squelette se comporte comme un solide e´lastique line´aire, le principe de super-
position est applicable; suivant ce principe, l’eﬀet produit par l’action de plusieurs forces peut
s’e´crire comme la somme des eﬀets produits par chacune des forces se´pare´ment dans le domaine
e´lastique, soit :
σz = σv0 +Δσz (2.32)
avec σz la contrainte a` la profondeur z, σv0 la contrainte due au poids des terrains au-dessus
et Δσz les contraintes dues aux surcharges.
2.3.1.2 Compressibilite´
Les courbes de consolidation peuvent eˆtre obtenues de manie`re expe´rimentale a` l’aide d’un
oedome`tre. Ces expe´riences consistent en l’application d’une contrainte verticale uniforme sur
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un e´chantillon et en la mesure du tassement associe´ au cours du temps (ﬁgure 2.17). Ces
essais permettent l’obtention de la courbe de consolidation : un essai a` une charge donne´, et la
re´pe´tition d’essais pour diﬀe´rentes charges permet l’obtention de la courbe de compressibilite´ :
tassement en fonction de la contrainte applique´e (ﬁgure 2.18).
Soient H0 l’e´paisseur initiale de l’e´chantillon et e l’indice des vides avec e0 alors :
ΔH
H0
=
Δe
1 + e0
(2.33)
log t
h
u = 0
t = 0 u =  ' = 0  0
fin de l'essai 1 u = 0 ' =   h1
Pression
interstitielle
Temps Contrainte
effective
Contrainte
totale
Tassement
1 essai à 1 charge donnée
h1
Figure 2.17: Courbe obtenue lors d’un essai oedome´trique, pour un essai a` une charge donne´e.
Sur la ﬁgure 2.18, on observe entre les points A et B un faible tassement qui correspond
a` des contraintes auxquelles le sol a de´ja` e´te´ expose´ au cours de son histoire. Entre B et
C on observe un changement de pente qui correspond a` ce que l’on appelle la pression de
pre´consolidation. Entre C et D la compressibilite´ est forte ce qui implique que le sol ne peut
pas supporter plus que cette contrainte sans se de´former de manie`re signiﬁcative, il est donc
soumis a` des contrainte supe´rieures a` celles qu’il a de´ja` connues. Le coeﬃcient directeur de cette
courbe donne l’indice de compression. On de´ﬁnit le rapport de surconsolidation Roc comme le
rapport entre la contrainte de pre´consolidation σp et la contrainte verticale eﬀective σeff0. Un
sol est dit normalement consolide´ si Roc = 1, ce type de sol n’a jamais subi de contraintes il est
donc prompt a` de´velopper de fortes de´formations de tassement puisque toute surcharge peut
l’amener a` une niveau de contrainte eﬀective non encore atteint ce qui ame`nerait a` re´duire de
manie`re conside´rable l’indice des vides. Si Roc > 1 le sol est dit surconsolide´, dans ce cas tant
que la contrainte eﬀective reste infe´rieure a` la pression de pre´consolidation les de´formations
resteront faibles. Si Roc < 1 le sol est dit sous-consolide´, i.e. il est en cours de formation.
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log t
h
h1
Figure 2.18: Courbes obtenue lors d’un essai oedome´trique en haut courbe de consolidation
en bas courbe de compressibilite´.
2.3.1.3 The´orie de la consolidation de Terzaghi
couche compressible
couche perméable
couche perméable

2h
Figure 2.19: Description du proble`me de consolidation, point de vue de la ge´othechnique.
La the´orie de la consolidation conside`re le plus souvent une couche compressible d’une
e´paisseur 2h comprise entre deux couches de mate´riaux perme´ables (ﬁgure 2.19). Une surcharge
est applique´e de manie`re uniforme sur la couche supe´rieure. On conside`re la consolidation
primaire, une couche compressible homoge`ne, le ﬂuide incompressible, le sol sature´, la loi de
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Darcy applicable, la perme´abilite´ constante et le milieu e´lastique. Le degre´ de consolidation U
en % au temps t correspond au degre´ de dissipation des pressions interstitielles et s’e´crit:
U = 1−
∫ 2h
0 ∆u(z, t)dz
2h∆σ
(2.34)
ou` ∆u(z, t), de´placement du sol a` la coˆte z et au temps t pour une abscisse horizontale donne´e,
est une solution de l’e´quation de diffusion (Terzaghi, 1943) :
∂∆u
∂t
= cv
∂2∆u
∂z2
ou` cv =
kEoed
γw
en m2/s est le coefficient de consolidation vertical, et Eoed le coefficient oe-
dome´trique. C’est une e´quation aux de´rive´es partielles a` variables se´parables, dont la solution
est obtenue a` partir d’une se´rie de Fourier en conside´rant les surpressions interstitielles nulles
aux frontie`res de la couche:
U = 1− 8
pi2
∑ 1
n
exp
(−n2pi2Tv
4
)
(2.35)
avec Tv =
cv
d2
t, avec d la distance de drainage et n le nombre de couches. cv peut eˆtre obtenu
graˆce a` un oedome`tre. Dans le cas d’un milieu homoge`ne, le degre´ de consolidation et le
de´placement de la surface du sol a` une abscisse donne´e sont des fonctions de la forme 1 −
exp (−αt). Ces me´thodes d’estimation des tassements et de de´placements de la surface du sol
sont largement pratique´es en ge´otechnique, et leur potentiel pourrait eˆtre e´tudie´ pour ame´liorer
la connaissance de la consolidation des mate´riaux constituant les e´difices volcaniques.
2.3.2 Consolidation-cicatrisation en Sciences de la Terre
2.3.2.1 Approche de Lyakhovsky
Mode`le : Lyakhovsky et al. (1997a,b) conside`rent un e´chantillon de roche fracture´e comme
un e´chantillon e´lastique dans lequel il existe un certain degre´ d’endommagement. Cet endom-
magement contribue a` modifier les proprie´te´s e´lastiques du mate´riau et e´volue comme une
fonction de la de´formation. Ces auteurs ont donc de´veloppe´ une approche unique inte´grant
aussi bien l’endommagement que la consolidation; ils pre´sentent e´galement une formulation de
l’e´volution temporelle du parame`tre d’endommagement-consolidation (e´quation 2.29).
Dans les e´quations 2.27 et 2.28, le parame`tre −√3 ≤ ξ = I1√
I2
≤ √3 peut prendre des valeurs
qui de´pendent de l’e´tat de de´formation du solide. Dans le cas d’une compaction isotrope a` 3D:
ξ = −√3, dans le cas d’une extension isotrope: ξ = √3. Une extension ou une compression
uniaxiale correspond a` ξ = ±1 et ζ = 0 (figure 5.11).
Dans les e´quations 2.27 et 2.28, γ est un parame`tre, fonction de la densite´ de fracturation,
qui permet de prendre en compte l’ouverture et la fermeture des fractures et donc d’introduire
la non-line´arite´ dans le comportement e´lastique de la roche. Ce sont les deux parame`tres ξ
et γ qui controˆlent l’endommagement mais aussi la consolidation dans cette approche. Cette
approche a e´te´ de´veloppe´e a` l’e´chelle de l’e´chantillon, et a e´te´ utilise´e pour mode´liser le cycle
sismique (Lyakhovsky et al., 2001), et pourrait eˆtre applique´e a` la mode´lisation du cycle e´ruptif.
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En dehors de la mode´lisation, l’utilisation de cette approche avec des donne´es demande la
de´termination correcte des parame`tres ξ et γ, ce qui repre´sente la principale limitation de la
me´thode.
Figure 2.20: La courbe noire repre´sente la valeur maximale du parame`tre d’endommagement
en fonction du rapport des invariants des de´formations, ξ. L’intervalle −√3 < ξ < ξ0 corre-
spond a` un comportement stable avec consolidation. Pour ξ > ξ0 le mate´riau se de´grade ce qui
conduit a` une perte de la stabilite´. (Lyakhovsky et al., 1997a)
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2.4 Mode´lisation me´canique des de´formations de surface sur
les volcans
2.4.1 Mode´lisation de la de´formation de surface des volcans et rhe´ologie
Les volcans sont des objets ge´ologiques dont les de´formations peuvent eˆtre intenses, notamment
pendant les pe´riodes pre´-e´ruptives et e´ruptives. Tre`s toˆt ces de´formations sont apparues comme
e´tant lie´es a` l’activite´ magmatique plus profonde (voir, par exemple, Anderson (1938)), et
leur mesure re´ite´re´e est devenue une taˆche importante dans les observatoires. Par ailleurs le
de´veloppement des solutions analytiques de proble`mes e´lastiques pour des ge´ome´tries de plus en
plus complexes (par exemple Muskhelishvili (1934); voir Muskhelishvili (2013) ou Timoshenko
et al. (1970) pour une revue de certaines de ces solutions) a rendu possible les premie`res
mode´lisations e´lastiques des de´formations de surface sur les volcans (Eshelby (1957); Mogi
(1958)). C’est le de´veloppement des mesures de positionnement, particulie`rement satellitaires
(GPS), puis celui des me´thodes nume´riques (e´le´ments finis, e´le´ments discrets) qui a conduit a`
mode´liser ces de´formations dans l’objectif d’en de´duire la ge´ome´trie des sources de pression,
ce qui a produit de tre`s nombreux travaux (par exemple, Dieterich and Decker (1975); Davis
(1986); McTigue (1987); Yang et al. (1988); Rubin (1992); Delaney and McTigue (1994); Fialko
et al. (2001); Fukushima et al. (2005); Montgomery-Brown et al. (2010)). Le principal avantage
de ces solutions est qu’elles sont simples, line´aires, rapides et correctes au premier ordre lorsque
les de´formations sont faibles devant la limite e´lastique du mate´riau. Elles permettent de trouver
les conditions de champ de contrainte en petites de´formations, que l’on peut ensuite utiliser
avec des rhe´ologies capables d’expliquer les grandes de´formations.
Les volcans e´tant sujets a` des de´formations importantes, certains auteurs ont explore´ des
rhe´ologies plus complexes que la simple loi de comportement e´lastique pour pouvoir les expliquer
avec des valeurs de pression re´alistes dans les re´servoirs. Les lois de comportement visco-
e´lastiques ont e´te´ utilise´es par Bonafede et al. (1986); Dragoni and Magnanensi (1989) pour
mode´liser les de´formations intenses ayant eu lieu aux Champs Phle´gre´ens (Italie). Gregg et al.
(2012, 2013) utilisent un mode`le visco-e´lastique de´pendant de la pression, incorporant un crite`re
de rupture plastique de Mohr-Coulomb pour mode´liser la formation de calderas.
Trasatti et al. (2005) ont mode´lise´ les de´formations des Champs Phle´gre´ens avec une rhe´olo-
gie e´lasto-plastique pour rendre compte de la diffe´rence mise en e´vidence entre la profondeur de
la source de pression trouve´e par des moyens ge´ophysiques - ge´ochimiques et par inversion de
donne´es ge´ode´siques, a` l’aide d’un mode`le visco-e´lastique. Currenti et al. (2010) utilisent une
rhe´ologie e´lasto-plastique pour mode´liser les de´formations de surface de l’Etna avec une pres-
sion dans le re´servoir magmatique tre`s infe´rieure a` celle trouve´e a` l’aide des mode`les e´lastiques
classiques. Gerbault et al. (2012) ont utilise´ une rhe´ologie e´lasto-plastique pour expliquer la
rupture d’une chambre magmatique.
Les observations ge´ologiques de dykes, et particulie`rement de dykes en e´chelon (Agnon and
Lyakhovsky, 1995; Weinberger et al., 2000) montrent que la fissuration se de´veloppe en avant
de l’extre´mite´ du dyke lorsqu’il se propage, sous l’effet du champ de contrainte existant a` cette
extre´mite´, qui devient supe´rieur a` la re´sistance a` la traction de la roche. Cet endommagement
affaiblit la re´sistance de la roche et facilite la propagation du dyke. La mode´lisation de cet
effet a e´te´ re´alise´e par Me´riaux et al. (1999), Weinberger et al. (2000) et plus re´cemment par
Maimon et al. (2012). Dans cette dernie`re e´tude, les auteurs trouvent que lorsque la re´sistance
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de l’encaissant est faible, la propagation du dyke est controˆle´e par le flux de magma, alors que
lorsque cette re´sistance est e´leve´e et que la viscosite´ du magma est faible, la propagation du
dyke est controˆle´e par l’affaiblissement de la roche.
2.4.2 Etudes de la dynamique de la fracturation et de la de´formatin pre´-
e´ruptive
2.4.2.1 La me´thode de pre´diction de la rupture ou Failure Forecast Method -
FFM
A la suite de travaux expe´rimentaux re´alise´s en sciences des mate´riaux, e´galement synthe´tise´s
par Kachanov (1958), Voight (1988) a de´veloppe´ une me´thode dont l’objectif est de pre´dire
l’instant d’une e´ruption volcanique.
Dans l’hypothe`se d’un chargement et d’une tempe´rature (et donc d’une rhe´ologie) constante
cours du temps, Voight de´crit une loi d’e´volution des variables d’e´tat caracte´ristiques sur un
syste`me proche de la rupture, applicable en particulier a` l’encaissant autour des chambres
magmatiques sur les volcans (Voight, 1988). Cette loi d’e´volution est donne´e par l’e´quation
suivante :
Ω˙−αΩ¨−A = 0 (2.36)
ou` Ω est une observable, et A et α sont des constantes de´termine´es pour chaque e´ruption. Ω
peut eˆtre le nombre cumule´ de se´ismes, mais aussi le de´placement d’un point de la surface,
l’amplitude RSAM, le tilt. Le parame`tre α est compris entre 0 et 2, sa valeur e´tant le plus
souvent proche de 2 (Voight, 1989). Vasseur et al. (2012) montre que cet exposant tend a`
diminuer avec la porosite´. L’e´quation diffe´rentielle obtenue peut se re´soudre analytiquement
pour α = 1 ou α = 2 (figure 2.21). Cette me´thode a notamment e´te´ applique´e sur le taux de
sismicite´ pre´ce´dent les e´ruptions volcaniques apre`s une longue pe´riode de repos (Kilburn and
Sammonds, 2005) et permet notamment de re´aliser de bonnes pre´dictions sur le volcan Colima,
Mexique, par exemple (Kilburn, 2003; De la Cruz-Reyna and Reyes-Da´vila, 2001).
L’hypothe`e la plus contraignante faite pour l’utilisation de cette me´thode est celle du charge-
ment constant, qui n’est pas ne´cessairement re´alise´e sur les volcans.
Bell et al. (2011b) montrent que FFM s’ave`re eˆtre une me´thode impre´cise et tend a` biaiser
les temps de rupture estime´s a` l’aide de la sismicite´ cumule´e ou de la de´formation. Pour re´aliser
leur e´valuation de la me´thode ces auteurs ont utilise´ des donne´es enregistre´es lors d’e´ruptions
ainsi que des donne´es de fluage obtenues par des expe´riences en laboratoire. D’apre`s ces auteurs
la source d’erreur re´side non pas dans la loi elle-meˆme mais dans la fac¸on dont l’erreur sur les
donne´es est prise en compte dans l’inversion. Prendre en compte ces erreurs par une me´thode
dite Generalized Linear Model (GLM) tend a` diminuer les erreurs faites sur les temps de
rupture. Cette conclusion n’est probablement valable que sous l’hypothe`se que le chargement
reste constant.
2.4.2.2 Caracte´risation de la re´sistance des roches et des e´difices volcaniques
Dans les anne´es 80, des e´tudes ont e´te´ re´alise´es sur les roches volcaniques. Meredith and
Atkinson (1983) montre notamment qu’il existe au sein des roches volcaniques une croissance
exponentielle du nombre de fissures lors de la mise en charge. Cependant, l’e´nergie associe´e
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Figure 2.21: Taux de de´placement (Ω˙ courbe e) et son inverse (courbe e’) en fonction du temps pour
l’eﬀondrement du 9 Octobre 1963 du Mont Toc (Italie), pour α = 2. Pour l’eﬀondrement de 1960 la loi
s’ajuste pour α = 1 (loi exponentielle) (Voight, 1988).
pour propager les fractures dans une roche basique est plus e´leve´e que celle demande´e pour
la rupture des roches ande´sitiques. Ces auteurs montrent aussi l’importance de la corrosion
dans la croissance des ﬁssures. Le phe´nome`ne de corrosion s’eﬀectue par interaction entre les
ﬂuides (contenus dans les pores de la roche) et les liaisons atomiques de´forme´es a` l’extre´mite´
des ﬁssures, les liens se fragilisent et la roche perd localement de la re´sistance. Les fractures
peuvent se propager de fac¸on sous-critique, c’est-a`-dire pour des contraintes bien plus faibles
dans le cas de roches non-corrode´es Das and Scholz (1981).
Re´cemment Heap et al. (2011) ont re´alise´ la premie`re expe´rience de ﬂuage (brittle creep)
en presse triaxiale sur une roche volcanique (un basalte du Mont Etna). L’expe´rience consiste
en une expe´rience de ﬂuage standard (ﬁgure 2.22). Les re´sultats montrent d’abord que le taux
de de´formation est fortement de´pendant de la contrainte applique´e. Une augmentation de 20%
de la contrainte applique´e entraine une augmentation de plusieurs ordres de grandeur du taux
de de´formation. Ils montrent aussi que si la pression de conﬁnement inﬂuence aussi le taux de
de´formation elle n’est pas la seule a` agir: la corrosion joue e´galement un roˆle fondamental dans
l’aﬀaiblissement de la roche. D’autre part, comme pour les roches se´dimentaires, l’acce´le´ration
de la de´formation ne commence que lorsqu’un seuil est atteint, inde´pendamment de la contrainte
applique´e ou du temps. L’e´diﬁce volcanique peut donc eˆtre conside´re´ comme un mate´riau
cassant soumis a` endommagement.
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Figure 2.22: Re´sultats de trois essais expe´rimentaux de ﬂuage en presse triaxiale sur des basaltes
de l’Etna. Le taux de de´formation est constant mais les pressions de conﬁnement varient. Trois proxy
de l’endommagement sont suivis : (a) la de´formation axiale, (b) la porosite´ et (c) l’e´nergie acoustique
cumule´e. D′ indique le de´but du domaine de dilatance. Peff : pression de conﬁnement, Pp pression de
pore (Heap et al., 2011).
2.4.3 Le Piton de la Fournaise
2.4.3.1 Connaissance ge´ne´rale du volcan
L’ˆıle volcanique de La Re´union est situe´e au sud-ouest de l’oce´an Indien a` 55◦32′ de longitude
Est et 21◦06′ de latitude sud, a` environ 800 km a` l’est de Madagascar (ﬁgure 2.23 ). L’ˆıle
consiste en un coˆne de 200 km par 240 km de base reposant a` 4000 m de profondeur sur le
plancher oce´anique. Son altitude atteint plus de 3000 m au sommet du Piton des Neiges.
L’ˆıle est constitue´e de 2 volcans boucliers : le Piton des Neiges a` l’Ouest, inactif depuis 12
000 ans et le Piton de la Fournaise au Sud-Est toujours en activite´. Des e´tudes gravime´triques
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Figure 2.23: a) Localisation de l’ˆıle de la Re´union dans l’oce´an Indien. b) Diﬀe´rents e´diﬁces de l’ˆıle
de la Re´union. Le Piton de la Fournaise constitue le volcan actif de l’ˆıle. (Coordonne´es Gauss-Laborde
Re´union)
et magne´tiques font aussi e´tat de l’existence d’un petit volcan, le volcan des Alize´es, contem-
porain du Piton des Neiges, au Sud du Piton de la Fournaise.
C’est le point chaud asthe´nosphe´rique a` l’origine des trapps du Deccan qui serait a` l’origine
du volcanisme de l’ˆıle de la Re´union (Courtillot et al., 1986). Le Piton de la Fournaise est un
volcan bouclier de type hawaiien. Il s’est forme´ il y a 540 000 ans et se compose de plusieurs
coˆnes.
Actuellement le coˆne central a un diame`tre de l’ordre de 3 km pour une hauteur de 400m,
la pente moyenne est de 15 a` 20 degre´s. Le sommet du coˆne a e´te´ remanie´ a` de nombreuses
reprises (eﬀondrements, e´ruptions ...) mais il consiste actuellement en deux crate`res distincts
: Bory a` l’Ouest et Dolomieu a` l’Est (ﬁgure 2.24). Des deux crate`res Dolomieu est le plus
actif. Le Piton de la Fournaise est actuellement un des volcans les plus actifs du monde avec 34
e´ruptions entre Mars 1998 et De´cembre 2010 (soit en moyenne une e´ruption tous les 10 mois).
Cependant le volume de lave e´mis (500.106m3, Roult et al. (2012)) reste 10 fois plus faible qu’a`
Hawaii. L’activite´ actuelle se concentre au centre de l’enclos Fouque´ et se re´partit entre 2 zones
de rifts, l’une oriente´e N20-25 et l’autre N120-125 (ﬁgure 2.24).
En avril 2007, le sommet du volcan s’est eﬀondre´ de 300 m lors d’une importante e´ruption
distale.
Les e´ruptions au Piton de la Fournaise sont de trois types :
– sommitales ou proximales (89% des e´ruptions) avec des ﬁssures e´ruptives situe´es a` moins
de 2 km du centre du crate`re
– distales avec des ﬁssures e´ruptives s’ouvrant a` basse altitude et situe´es a` plus de 4 km du
centre du crate`re.
Les e´tudes de tomographie sismique (Prono et al., 2009) et les inversions de donne´es
ge´ode´siques (Peltier et al., 2007, 2008, 2009b) montrent que l’e´diﬁce volcanique consiste en
une re´servoir magmatique d’environ 500 m de diame`tre situe´e a` environ 2000 m sous le crate`re
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Figure 2.24: a) Localisation des crate`res au Piton de la Fournaise (photographie OVPF) b) Locali-
sation des principales structures au Piton de la Fournaise. c) Localisation des ﬁssures e´ruptives lors de
la pe´riode 1998 − 2007. De´limitation des zones pre´fe´rentielles d’intrusion N25 et N120 (Michon et al.,
2007).
Dolomieu, soit environ 500 m au-dessus du niveau de la mer, d’ou` prend naissance un re´seau
de dykes subverticaux (Letourneur et al., 2008). Le ﬂanc Est du volcan est instable et s’e´loigne
du ﬂanc Ouest stable en cre´ant une zone de rift.
En comple´ment de ces e´tudes des e´tudes pe´trochimiques et ge´ochimiques montrent l’existence
d’un second re´servoir plus profond avec un temps de re´sidence de 1000 ans, contre seulement 10
a` 30 ans dans le re´servoir superﬁciel (Albare`de, 1993; Sigmarsson et al., 2005) (ﬁgure 2.25). Les
e´tudes ge´ophysiques sur la migration des se´ismes pendant l’e´ruption de 1998, et la tomographie
re´alise´e a` l’aide de ces donne´es (Prono et al., 2009) indiquent que ce re´servoir pourrait eˆtre
situe´ a` environ 7.5 km de profondeur (Battaglia et al., 2005).
2.4.3.2 Cycle e´ruptif et fonctionnement me´canique du Piton de la Fournaise
Le Piton de la Fournaise est un lieu privile´gie´ pour la compre´hension des processus e´ruptifs du
fait de son activite´ continuelle depuis la ﬁn des anne´es 90 et du fait de la grande quantite´ de
donne´es ge´ophysiques et ge´ochimiques accessibles.
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Figure 2.25: a) Mode`le du re´seau magmatique superﬁciel au Piton de la Fournaise. b) Localisation
des se´ismes et stockage magmatique au Piton de la Fournaise. (Peltier et al., 2009a)
Peltier et al. (2008) montrent que les de´formations de surface enregistre´es au voisinage du
sommet pendant la pe´riode 2000-2007 peuvent eˆtre mode´lise´es par la mise en pression d’un
re´servoir de 500m de rayon situe´ a` environ 2000m sous la surface du crate`re. Ils montrent aussi
que les cycles de chargement commencent par la mise en place de dykes au sommet du re´servoir
conduisant a` la mise en place de magma diﬀe´rentie´ au sommet de l’e´diﬁce et se terminent par
la mise en place de sills dans la partie Est aboutissant a` des e´ruptions distales loin du sommet.
En pe´riode pre´-e´ruptive les de´placements enregistre´s en surface sont faibles (de l’ordre de 0.3
a` 0.7 mm/jour), l’inﬂation est faible et la sismicite´ augmente de manie`re progressive. Quelques
heures avant l’e´ruption des de´placements pouvant atteindre 20 cm/jour sont enregistre´s. Pour
2/3 des e´ruptions on observe une de´ﬂation du sommet synchrone de l’e´ruption. Lors des plus
grosses e´ruptions (distales) une de´ﬂation post-e´ruptive du sommet est observe´e alors que dans
le cas d’e´ruptions plus petites l’inﬂation de l’e´diﬁce reprend imme´diatement apre`s l’e´ruption
(ﬁgure 2.26).
L’origine des cycles observe´s au Piton de la Fournaise est explique´e de deux manie`res (Peltier
et al., 2008):
– apre`s 1998: en raisonnant en syste`me ouvert avec un apport continu de magma. L’inﬂation
cyclique du sommet observe´e est alors le fait du remplissage du re´servoir superﬁciel. Tant
que la surpression est faible l’e´diﬁce est stable. Au sommet la pression lithostatique e´tant
plus faible, il peut y avoir rupture et e´vacuation de magma. Etant donne´ que les volumes
e´mis restent faibles, la surpression continue de croitre causant alors la de´stabilisation du
ﬂanc Est. La ﬁn du cycle arrive lorsque une e´ruption distale est suﬃsamment importante
pour permettre le relaˆchement de la surpression.
– avant 1998: en raisonnant en syste`me ferme´ avec un apport e´pisodique de magma. Alors
l’inﬂation cyclique de l’e´diﬁce est explique´e par le de´gazage du magma nouvellement
introduit. Au de´but du cycle la surpression est faible et produit de petites e´ruptions.
L’augmentation de pression destabilise le ﬂanc Est et permet l’apparition de plus grosses
e´ruptions et permet de relaˆcher les pressions induisant une pe´riode de repos. Le cycle
reprend du fait du de´gazage continu du magma introduit et/ou par l’introduction de
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Figure 2.26: a) De´placements enregistre´s par la station SFR (station GPS permanente), vert :
composante Est, noir : composante Nord, rouge : composante verticale. b) Sismicite´ journalie`re (his-
togramme) et cumule´e (courbe). Les parties grise´es correspondent aux pe´riodes e´urptives. (Peltier et al.,
2008)
nouveau mate´riel.
Dans le cas d’un syste`me ferme´ le volume de magma e´mis (δVe, dykes et coule´es de lave) reste
infe´rieur ou e´gal au volume de magma apporte´ dans la chambre corrige´ de la de´compression
(δVmc). Dans le cas d’un syste`me ouvert ou d’une chambre magmatique situe´e trop profonde´-
ment pour introduire des de´formations de surface on a ΔVe > ΔVmc. Peltier et al. (2008)
montrent que δVe est 5 a` 10 fois supe´rieur a` ΔVmc au Piton de la Fournaise et surtout que les
volumes de magma e´mis sont trop importants pour expliquer les de´formations observe´es. Ces
contradictions entre volumes e´mis et de´formations pre´-e´ruptives sont explique´es par l’inﬂuence
d’un re´servoir plus profond. Les cycles au Piton de la Fournaise seraient donc explique´s par le
fonctionnement d’un syste`me ouvert sous l’inﬂuence d’un re´servoir plus profond.
En utilisant les donne´es de de´placement de surface enregistre´s entre 2003 et 2007, Got et al.
(2013) ont e´tudie´ la rhe´ologie de la partie supe´rieure de l’e´diﬁce du Piton de la Fournaise. Les
de´placements enregistre´s pendant les pe´riodes inter-e´ruptives ou pendant les e´ruptions sont
asyme´triques, jusqu’a` 10 fois plus e´leve´s sur le ﬂanc Est que sur le ﬂanc Ouest. D’un point de
vue temporel, les de´formations et les contraints horizontales s’accumulent dans l’e´diﬁce som-
mital durant les pe´riodes inter-e´ruptives et les e´ruptions sommitales/proximales. Les e´ruptions
distales ont lieu lorsqu’un de´placement caracte´ristique (et donc une contrainte caracte´ristique)
est atteint dans la partie Est de l’e´diﬁce sommital. La distribution des de´placements du ﬂanc
Est supe´rieur est bimodale: petits de´placements pendant les e´ruptions sommitales/proximales,
grands de´placements pendant les e´ruptions distales.
Asyme´trie, de´placement caracte´ristique du ﬂanc Est supe´rieur, grands de´placements pen-
dant les e´ruptions distales et cycles e´ruptifs e´voquent un comportement non-line´aire provoque´
par un seuil caracte´ristique dans la re´sistance de l’e´diﬁce, c’est-a`-dire une rhe´ologie e´lasto-
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plastique. Got et al. (2013) ont donc mode´lise´ l’e´difice comme un coprs e´lasto-plastique ho-
moge`ne, suivant un crite`re de Dru¨cker-Prager (pour lequel la re´sistance du mate´riau est de´pen-
dant de la pression), soumis a` des perturbations de contraintes. A l’aide de cette rhe´ologie,
l’asyme´trie Est-Ouest est bien reproduite, avec des dykes verticaux, pour un angle de frotte-
ment interne de 15 p˚endant les e´ruptions distales. La mode´lisation des de´placements qui ont
lieu entre les e´ruptions distales a par contre ne´cessite´ un angle de frottement interne supe´rieur
a` 30˚ . Ce re´sultat montre que l’e´difice s’affaiblit pendant une e´ruption distale, ce qui permet de
grands de´placements plastiques. Cet affaiblissement peut avoir lieu graˆce au cisaillement lie´ a` la
mise en place d’un sill mis en pression au de´but de l’e´ruption. La mode´lisation e´lastoplastique
du grand de´placement du flanc Est, avec une chute de la re´sistance de ce flanc, montre qu’il
relaxe la contrainte horizontale sommitale et induit une de´pressurisation du re´servoir, et la
de´flation du sommet qui procure un moteur pour la propagation horizontale distale du magma.
Le cycle e´ruptif correspond donc a` un cycle de contrainte au sommet de l’e´difice, celui-ci se
comportant comme une valve laissant passer pe´riodiquement le magma lorsque sa re´sistance
est atteinte: il n’est donc pas ne´cessaire d’envisager un flux de magma profond discontinu. Ce
cycle de contrainte e´ruptif rappelle le cycle sismique.
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DE´TECTION
Introduction
Les progre`s technologiques de ces dernie`res anne´es ont permis aux chercheurs de de´velopper
des the´ories de plus en plus complexes et surtout de pouvoir les mettre en oeuvre nume´rique-
ment. La qualite´ des donne´es a` inte´grer aux mode`les en tant qu’information (a priori, donne´es
d’entre´e ou comme donne´es dans une inversion) et l’e´valuation de leur e´cart-type est d’une
importance fondamentale. Le de´veloppement d’outils de plus en plus pre´cis et la capacite´ a`
stocker de grandes quantite´s de donne´es permet a` l’heure actuelle d’effectuer notamment des
enregistrements continus de donne´es sismiques sur les volcans. L’extraction et la classification
de signaux dans cette masse de donne´es repre´sentent un travail conside´rable, travail tradi-
tionellement re´alise´ a` la main dans les observatoires. La ne´cessite´ d’automatiser ce travail se
fait de´sormais ressentir. L’enjeu majeur ici est d’eˆtre capable de de´tecter et de trier des sig-
naux sismiques de manie`re automatique. Dans ce chapitre nous proposons l’utilisation d’une
me´thode de de´tection base´e sur l’e´tude du moment d’ordre 4 d’une feneˆtre glissante de signal.
La classification est ensuite re´alise´e grace aux informations sur la statistique du signal et des
informations spectrales spe´cifiques a` chaque type de signaux. La classification implique d’avoir
pre´alablement re´alise´ une e´tude des diffe´rents types de signaux sur une base de donne´e de
re´fe´rence.
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3.1 Proble´matique
Le proble`me de la de´tection d’un signal sismique est un proble`me re´cent lie´ a` l’acquisition de
donne´es de manie`re continue. L’acquisition en continu et le stockage de tre`s grandes quantite´s
de donne´es ainsi que les capacite´s de calcul toujours croissantes permettent d’envisager une
de´tection automatique et fiable d’un signal sismique.
L’occurrence d’un se´isme correspond a` l’atteinte d’un seuil en contrainte. Le niveau de
contrainte atteint e´tant re´ve´le´ par l’occurrence d’un se´isme et non pas par sa magnitude
l’occurrence d’un petit se´isme est aussi re´ve´latrice de l’e´tat de contrainte que l’occurrence
d’un grand.
De´terminer les variations de contraintes dues par exemple a` l’occurrence d’un se´isme majeur
(Dieterich, 1992) ou a` la mise en pression d’un re´servoir magmatique (Lengline´ et al., 2008)
ne´cessite alors d’estimer les taux de sismicite´ les plus pre´cis possible.
Dans le cadre de notre proble´matique globale, nous chercherons ici a` de´tecter le plus possi-
ble de se´ismes pour apporter des informations sur le degre´ de re´sistance de l’e´difice. Il faudra
donc d’une part eˆtre capable de de´terminer les plus petits e´ve`nements possibles et d’autre
part eˆtre capable de les classifier pre´cise´ment afin d’extraire au mieux les e´ve`nements volcano-
tectoniques.
Les catalogues sismiques si ils sont aise´s a` manipuler doivent eˆtre conside´re´s avec pre´cau-
tion. Ils sont en effet de´pendants de la configuration ge´ome´trique du re´seau, la nature et le
parame´trage des stations sismiques utilise´es, la me´thode d’extraction et de traitement des don-
ne´es analogiques et nume´riques, l’intervalle de magnitude de´tecte´es, la me´thode de localisation
... Les catalogues sismiques peuvent donc eˆtre biaise´s et ne doivent donc pas eˆtre interpre´te´s
sans connaissance pre´alable du processus de re´alisation.
Les diffe´rents types de sismome`tres sont d’abord des filtres. Les sismome`tres courtes pe´ri-
ode sont utilise´s sur les re´seaux locaux (sur un rayon de moins de 100 km), comme c’est le
cas pour instrumenter les volcans, et permettent d’enregistrer des signaux haute-fre´quence et
faible magnitude. On essaye en ge´ne´ral d’avoir un re´seau le plus dense possible afin de de´tecter
au mieux les e´ve`nements les plus petits. Les sismome`tres longues pe´riodes sont utilise´s pour
de´tecter les gros se´ismes aux grandes distances et sont place´s sur toute la surface de la Terre.
Les sismome`tres large bande permettent d’enregistrer a` la fois des signaux haute fre´quence et
basse fre´quence, ils ont souvent une grande dynamique ce qui permet d’enregistrer a` la fois les
petits et les gros e´ve`nements. Cependant quel que soit le type de sismome`tre utilise´ tous les
types de signaux (vent, mare´es, activite´s humaines, ...) sont enregistre´s c’est le bruit sismique.
Ce bruit est lui aussi caracte´ristique du type de station et de son emplacement. Le nombre
et la nature des phases sismiques de´tectables sur les signaux de´pend elle aussi de la nature de
l’appareil utilise´ et de sa localisation. Au Piton de la Fournaise, le re´seau de l’observatoire est
place´ a` e´chelle locale dans un rayon de moins de 100 km autour du crate`re principal. Ce type
de re´seau enregistre des se´ismes locaux, a` de telles distance la premie`re arrive´e correspond le
plus souvent a` l’onde P directe, l’onde S reste plus difficile a` pointer avec pre´cision du fait de
sa superposition avec la coda de l’onde P. Le pointe´ de la premie`re arrive´e de´pend aussi de
son amorce (si le signal est e´mergent et commence de manie`re progressive il est parfois diffi-
cile de pointer avec pre´cision le temps d’initiation pre´cis) ainsi que du rapport signal/bruit.
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L’algorithme le plus utilise´ pour la de´tection automatique en temps re´el des signaux sismiques
est base´ sur les moyennes court-terme et long-terme du signal. Les me´thodes de classification
sont ensuite le plus souvent base´es sur l’e´tude spectrale des signaux. Dans les observatoires
volcanologiques cependant il est toujours courant de re´aliser les de´tections et les classifications
de signaux de manie`re manuelle. Cependant meˆme si les de´tections peuvent eˆtre re´alise´es de
manie`re automatique, la classification reste encore souvent l’affaire des techniciens et chercheurs
base´s dans les observatoires. Quelle que soit la me´thode de de´tection et de classification utilise´e
un des proble`mes majeurs reste la quantification de l’erreur re´alise´e et sa minimisation par rejet
notamment des fausses de´tections.
Dans ce chapitre, une me´thode de de´tection et de classification automatique sera mise en
place. Cette me´thode base´e sur l’e´tude du Kurtosis du signal permet de re´aliser des de´tections
automatiques de signaux. L’erreur associe´e et donc la fiabilite´ de la me´thode seront aussi
e´value´es.
3.2 De´tection et classification de se´ismes : me´thodes pre´-existantes
3.2.1 Mesure manuelle
La mesure des taux de sisimicite´ est re´alise´e sur la base des de´tections visuelles faites dans
les observatoires. Ces de´tections sont souvent re´alise´es par plusieurs observateurs diffe´rents
et leur qualite´ de´pend de l’expe´rience de l’expe´rimentateur. D’autre part, le volume impor-
tant de donne´es, le rapport signal/bruit parfois faible et la ne´cessite´ de parfois prendre des
de´cisions rapidement sont des facteurs qui tendent a` infuencer de manie`re ne´gative la qualite´
des de´tections manuelles. Ces de´tections restent tre`s subjectives ainsi que l’e´valuation de leur
qualite´, c’est pourquoi les chercheurs essayent de mettre au point des syste`mes de de´tection et
de reconnaissance automatiques (Aspinall et al., 2006; Corte´s et al., 2009).
3.2.2 STA/LTA
La me´thode STA/LTA (Short Time Average / Long Time Average) consiste a` faire le rapport
entre une moyenne a` long terme qui procure une estimation du bruit de fond et une moyenne
a` court terme du signal. On conside`re qu’il y a signal si la moyenne a` court terme exce`de la
moyenne a` long terme d’un facteur de´termine´ par l’expe´rience (Allen, 1978, 1982; Dixon et al.,
2005; Ibs-von Seht, 2008) . Ce type de me´thode est aujourd’hui la plus utilise´e afin de re´aliser
les de´tections de signaux sismiques (Johnson et al., 1995; Dixon et al., 2005; Ibs-von Seht,
2008).
Les parame`tres qui controˆlent la sensibilite´ du de´tecteur sont alors les longueurs respectives
des feneˆtres LTA et STA, le rapport seuil qui indique le de´but du signal et le rapport seuil qui
en indique la fin. On conside`re qu’il y a de´tection si un e´ve`nement est de´tecte´ sur un nombre
donne´ de stations (choisi en fonction de la ge´ome´trie du re´seau, de la nature des stations et de
l’objectif recherche´). La de´termination des valeurs optimales de ces parame`tres peut eˆtre re´al-
ise´e par l’e´tude des variations d’une fonction couˆt construite a` partir d’une se´rie de de´tections
manuelles. Dans la litte´rature la longueur des feneˆtres STA utilise´es varie de 0.3 a` 1s et celle
des feneˆtres LTA de 8 a` 60 secondes (Dixon et al., 2005; Ibs-von Seht, 2008). L’influence de
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ces parame`tres sur la de´tection a e´te´ e´tudie´e par Rivemale (the`se en pre´paration). Elle montre
notamment que la longueur de la feneˆtre LTA n’influence que peu les de´tections en pe´riodes
inter-e´ruptives dans le cas du Piton de la Fournaise.
Afin d’e´valuer le taux d’e´chec de sa me´thode de de´tection, Rivemale(2013) calcule une
fonction couˆt par me´thode d’apprentissage. Elle e´value le nombre d’e´ve`nements manque´s et
de fausses de´tections en comparant les re´sultats de la de´tection avec des pointe´s manuels sur 3
journe´es tests. Les journe´es tests sont choisies comme des journe´es riches en se´ismes volcano-
tectoniques lors de pe´riodes inter-e´ruptives. Les meilleurs parame`tres sont ceux qui permettent
de minimiser la fonction couˆt. Cette me´thode ne´cessite un algorithme de classification des
signaux sismiques sur la base de leur signature spectrale. L’avantage de cette me´thode est
la rapidite´ de calcul qui permet son imple´mentation en temps re´el. Ses inconve´nients sont
un nombre de parame`tres de controˆle plutoˆt e´le´ve´ (3) et la difficulte´ d’utiliser une approche
probabiliste sur ces 3 parame`tres.
3.2.3 De´tection d’un signal sismique particulier et classification
Sur les volcans diffe´rents types de signaux peuvent eˆtre enregistre´s et sont caracte´ristiques des
divers processus a` l’oeuvre au sein de l’e´difice. Ainsi les se´ismes volcano-tectoniques refle`tent la
re´ponse de l’e´difice aux variations de contraintes applique´es, les se´ismes longues pe´riodes sont
ge´ne´ralement attribue´s aux mouvements de fluides ainsi qu’a` la fracturation et la fragmentation
du magma. Ces divers signaux sont caracte´rise´s par la re´partition de leurs amplitudes, leur
contenu spectral et leur me´canisme a` la source notamment. Ainsi une fois un signal sismique
de´tecte´ il est important de de´terminer sa nature afin de comprendre a` quel me´canisme il est
associe´.
La classification des signaux sismiques peut eˆtre re´alise´e par des me´thodes d’inter-corre´lation
des formes d’ondes (Joswig, 1990; Stephens and Chouet, 2001; Green and Neuberg, 2006).
Les me´thodes de corre´lation utilisent la similarite´ entre les signaux de meˆme type afin de les
retrouver dans un signal quelconque. Pour commencer, un signal de re´fe´rence est utilise´ et
sert de de´tecteur pour l’ensemble du signal. Chaque e´ve`nement de´te´cte´ est ensuite corre´le´ avec
l’ensemble des autres e´ve`nements de´te´cte´s puis des familles de signaux semblables sont alors
cre´e´es. Mettre un e´ve`nement dans une famille ou non de´pend du choix du seuil de corre´lation
utilise´ tel que l’on conside`re les signaux comme suffisamment corre´le´s pour appartenir a` une
meˆme famille. Ce type de me´thode ne permet que la de´tection de signaux semblables au signal
de re´fe´rence. Hartse et al. (1995); Gitterman et al. (1999) proposent de discriminer entre les
diffe´rents signaus sur la base d’une e´tude spectrale. Le proble`me principal recontre´ par les util-
isateurs de ce type de me´thode re´side dans la taille fixe de la feneˆtre glissante utlise´e. En effet,
ne sont alors pas de´tecte´s les signaux dont la longueur d’onde de´passe la taille de la feneˆtre et
la non-stationnarite´ aux petites longueurs d’ondes tend a` eˆtre atte´nue´e. Afin de cumuler les
informations temporelles et spectrales des signaux Cannata et al. (2013) proposent d’utiliser la
cohe´rence plutoˆt que la corre´lation entre les signaux.
Par la suite les techniques base´es sur l’utilisation de chaines de Markov ont fait leur ap-
parition. Les automates de Markov a` e´tats cache´s (Hidden Markov Model, HMM) permet-
tent notamment de diffe´rencier des signaux avec des processus a` la source proches mais des
63
DE´TECTION
caracte´ristiques temporelles diffe´rentes ainsi que d’extraire des e´ve`nements pour des signaux
dont le rapport signal/bruit est faible de manie`re plus efficace que le STA/LTA (Beyreuther
et al., 2008). Ces me´thodes impliquent une phase dite d’entrainement ou` le signal sismique est
de´crypte´ et classifie´ en diffe´rents types d’e´ve`nements puis une phase de de´codage ou` le signal
est lu de manie`re continue. Si des se´quences connues sont reconnues alors il y a de´tection
et l’e´ve`nement est classifie´. Dans la plupart des cas la base de donne´es d’entrainement est
constitue´e d’e´ve`nements de´tecte´s manuellement (Boue´ et al., 2015a).
Falsaperla et al. (1996); Del Pezzo et al. (2003); Esposito et al. (2013) proposent l’utilisation
d’une technique de re´seaux neuronaux pour de´tecter et discrimer les diffe´rents signaux sur la
base de parame`tres tels que la polarisation, la fre´quence, l’analyse spectrale, et en particliers
extraire les e´boulements, sur le volcan Stromboli (Italie) et Corte´s et al. (2014) une technique
base´e sur un ”Serial System Architecture”. De meˆme que pour les me´thodes HMM il est
ne´cessaire de de´finir un de´tecteur sur la base de de´tections manuelles (figure 3.1).
Ces dernie`res anne´es Messina and Langer (2011) et Ko¨hler et al. (2010) ont travaille´ a`
developper ces me´thodes en s’affrachissant de l’a priori impose´ par les de´tections manuelles.
Figure 3.1: Etapes de reconnaissance d’un syste`me de reconnaissance de type neural (SSA) (Corte´s
et al., 2014). 1) Parame´trisation : les donne´es sont converties en se´quences types 2) Construction d’un
mode`le a` partir des donne´es de la base d’entrainement. 3) De´codage : le mode`le classifie les e´ve`nements
4) Evaluation de l’erreur par comparaison entre les e´lements reconnus et ceux attendus.
3.3 Mise au point d’une me´thode de de´tection et de classifica-
tion base´e sur le Kurtosis du signal sismique
3.3.1 The´orie et principe
Le Kurtosis est une mesure de l’applatissement d’une variable ale´atoire re´elle. Il mesure, en
dehors des effets de dispersion donne´s par l’e´cart-type, la distribution des masses autour de
leur centre (espe´rance ici) et donc leur regroupement proche ou loin du centre de probabilite´.
Pearson (1935) a introduit le Kurtosis comme une mesure du degre´ d’applatissement du sommet
d’une distribution syme´trique compare´ a` une loi normale de meˆme variance. Le Kurtosis d’une
loi Gaussienne est alors par de´finition e´gal a` 0. Le Kurtosis trouve son inte´reˆt lorsque l’on
travaille avec des distributions syme´triques ou quasi-syme´triques.
Mathe´matiquement le Kurtosis est de´fini comme un moment d’orde 4 normalise´ par la
variance au carre´ (ou moment d’ordre 4 d’une variable ale´atoire standardise´e) :
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K = β2 = E
[(
X −m
σ
)4]
=
E
(
(x−m)4)
E2 ((x−m)2) =
µ4
σ4
(3.1)
X e´tant la variable ale´toire conside´re´e, m sa variance et σ son e´cart-type. E(.) repre´sente
l’espe´rance mathe´matique et µi le moment d’ordre i.
Pour une distribution Gaussienne β2 = 3. On de´fini alors le Kurtosis relatif comme :
γ2 = β2 − 3 (3.2)
γ2 repre´sente alors les variations de K par re´fe´rence au Kurtosis d’une distribution Gaussi-
enne. Trois cas se pre´sentent alors :
– γ2 < 0 : la distribution est plus plate qu’une distribution normale, il y a moins d’outliers,
elle est dite PLATIKURTIQUE
– γ2 > 0 : la distribution est plus pince´e qu’une distribution normale mais contient plus
d’e´ve`nements rares, elle est dite LEPTOKURTIQUE
– γ2 ≈ 0 : la forme de la distribution est semblable a` une Gaussienne, elle est dite
MESOKURTIQUE
Il faut eˆtre attentif a` la fac¸on dont le kurtosis est relie´ a` la forme de la distribution : il n’est
pas rigoureux de dire simplement que le Kurtosis est une mesure l’aplatissement de la distri-
bution. En effet, il est alors aise´ de confondre faible kurtosis avec forte variance, cependant
des distributions avec des variances diffe´rentes peuvent avoir le meˆme kurtosis et inversement
des distributions dont la variance est commune peuvent avoir un kurtosis diffe´rent. En effet,
si on part d’une distribution normale et que l’on de´place des e´ve`nements place´s sur les flancs
au centre de la distribution et en queue de distribution le Kurtosis va augmenter a` variance
constante. Si on de´place simplement des masses des flancs vers les queues alors le Kurtosis va
augmenter mais la variance aussi. Afin de garder la variance constante il faut compenser son
augmentation en deplac¸ant des masses du flanc vers le centre de la distribution afin d’obtenir
une diminution de la variance qui vienne comprenser l’effet pre´ce´dent. La distribution apparaˆıt
alors plus pince´e au centre et plus e´paisse sur les queues. Il est a` noter cependant que le Kur-
tosis est plus facilement affecte´ par des variations de masses vers les queues que vers le centre.
Le Kurtosis est donc une mesure de la longueur de la queue de la distribution, c’est-a`-dire
des outliers ou du nombre d’e´ve`nements rares pre´sents dans une distribution, relativement a`
sa variance.
Ku¨perkoch et al. (2010) montrent que la distibution des amplitude observe´es sur une feneˆtre
de bruit est proche d’eˆtre Gaussienne, ainsi son kurtosis est proche de 3.
3.3.2 Kurtosis et De´tection : e´tat de l’art
De´tection de pas de personnes
Une des re´centes applications du calcul de Kurtosis est la de´tection d’anomalies dans des signaux
radio, de pas de personnes. Misra et al. (2010) ont en effet montre´ que le kurtosis e´tait un bon
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de´tecteur dans le cadre de la de´tection d’interfe´rences radio dans le bruit des radiome`tres et
de pas de personnes (Liang et al., 2008). Le Kurtosis est un outil privile´gie´ pour la de´tection
car il ne de´pend pas de l’e´nergie du signal mais seulement de sa statistique. Le Kurtosis utilise´
sur des signaux repre´sente une mesure statistique de la distibution des amplitudes du signal.
Cette me´thode de´pend seulement de la forme statistique du signal et non de son amplitude.
Le Kurtosis peut eˆtre calcule´ sur le signal brut ou sur son enveloppe sans que les re´sultats en
soient qualitativement affecte´s. Il est d’autre part possible de de´finir un kurtosis discret en
remplac¸ant les moments par leurs versions dicre´tise´es, l’e´quation 5.13 devient (DeCarlo, 1997):
b2 =
∑
i(xi − x¯)4/n
(
∑
i(xi − x¯)2/n)2
(3.3)
Ou` x¯ est la moyenne et n le nombre d’observations. Succi et al. (2001) calcule le Kurtosis
sur des feneˆtres de 4s qui se superposent partiellement, Liang et al. (2008) utilise des feneˆtres
de 512 e´chantillons (soit environ 5s a` 100Hz), pour la de´tection de pas de personnes.
Succi et al. (2001) et Ku¨perkoch et al. (2010) ont montre´ que le Kurtosis du bruit e´tait
environ e´gal a` 3, celui d’un signal de pas de personnes (et en re`gle ge´ne´ral d’un signal non
e´mergent) supe´rieur a` 5, et celui d’un signal clairement e´mergent tre`s supe´rieur a` 5. Taghipour
et al. (2012) de´montrent cependant qu’utiliser simplement un seuil de 5 pour faire de la de´tec-
tion n’est pas suffisant pour avoir une bonne sensibilite´ en termes de de´tection. Succi et al.
(2001) montrent que plus le capteur est proche de la source plus le Kurtosis est repre´sentatif.
Enfin, Liang et al. (2008) remarquent que le Kurtosis est inde´pendant de la ge´ologie conside´re´e
dans le cas de la de´tection de pas de personnes.
On se souvient aussi que lorsque le bruit est Gaussien son γ2 est nul et β2 e´gal a` 3. Dans
l’e´tude de Succi et al. (2001) le β2 du bruit est en moyenne de 3, celui d’un signal non-impulsif
est supe´rieur a` 5 et celui d’un signal impulsif tre`s supe´rieur a` 5. Les pas de personnes ont
des Kurtosis compris entre 5 et 9. Ces observations sont cohe´rentes avec la the´orie : les dis-
tributions des pas de personnes et des explosions sont plutoˆt LEPTOKURTIQUES, a` savoir
large-queues (riches en e´ve`nements rares) et le bruit ambiant est plutoˆt MESOKURTIQUE.
Applications en sciences de la Terre
Saragiotis et al. (2002); Ku¨perkoch et al. (2010) utilisent le kurtosis sur des feneˆtres glissantes
notamment afin de de´terminer la fonction caractacte´ristique du signal sismique et ainsi de´tecter
la pre´sence d’e´ve`nements en dehors du bruit de fond. La notion de fonction caracte´ristique a
e´te´ introduite par Allen (1978) et consiste en l’application d’une transformation non-line´aire a
un signal sismique donne´ duquel on extrait l’arrive´e des ondes premie`res. Dans ce cas initial il
s’agit d’appliquer le STA/LTA a` la trace sismique. Dans le cas du Kurtosis il s’agit de calculer
le Kurtosis du signal sur une feneˆtre de temps donne´e et de faire glisser cette feneˆtre pas a` pas
pour en extraire la fonction caracte´ristique.
Saragiotis et al. (2002) de´terminent le kurtosis et l’asyme´trie d’une feneˆtre glissante au cours
du temps afin de de´terminier les temps d’arrive´e des ondes P sur un re´seau de sismmome`tres
large bande. Cependant leur me´thode implique de calculer deux fois la fonction caracte´ristique
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du signal afin d’avoir des estimations de temps d’arrive´s les plus pre´cises possibles. Afin de gag-
ner du temps de calcul Ku¨perkoch et al. (2010) calculent la fonction caracte´ristique de manie`re
re´cursive, l’utilisation du Kurtosis apporte alors une pre´cision de 0.26 ± 0.64s a` leurs de´tec-
tions. Notons cependant qu’apre`s les de´tections brutes re´alise´es via l’utilisation du Kurtosis
une proce´dure de ve´rification et d’e´limination des fausses de´tections de manie`re automatique
est mise en place.
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3.3.3 Donne´es utilise´es
Les donne´es utilise´es ont e´te´ acquises a` la fre´quence d’e´chantillonnage de 100 Hz par le re´seau
sismologique de l’observatoire du Piton de la Fournaise (OVPF) entre 1999 et 2011 (figure
3.2). Les capteurs analogiques sont des capteurs L4C 1Hz Mark Products, courte Pe´riode. Les
capteurs nume´riques sont des capteurs Large bande de type STS1 et ne sont pas disponibles
sur toutes les stations (tableau 3.1).
Les VT utilise´s ont e´te´ pointe´s manuellement a` l’OVPF entre 2000 et 2008. Un catalogue
de de´tections est utilise´ re´pertoriant des avalanches de blocs (Rockfall =RF) de bonne qualite´
observe´s entre 2000 et 2003. 2368 signaux VT, 2166 signaux RF et 704 signaux de bruit ont
e´te´ identifie´s par l’OVPF et E. Rivemale.
X (km)
Y
(k
m
)
355 357 359 361 363 365 367 369 371 373 375 377 379
7642
7644
7646
7648
7650
7652
7654
7656
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10 km
North
RMR
TPR
PJR PCR
LCR
SBR
TXR PER
PBR
PHR
NTR
TKR
TTR
GBR
BOR
FER
FLR
SFR
TCR
MKR
PSR
ANR
RER
NCR
NSR
DSO DSR
Figure 3.2: Carte des stations de l’OVPF. Les croix sont les stations analogiques et les ronds les
stations nume´riques.
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Station Analogique Numerique
Proches
BOR + +
DSO + .
DSR + .
FER . +
FLR + .
SFR + .
TCR + .
Loins
GBR . +
MKR + .
NCR + .
NSR + .
NTR + .
PBR . +
PER + .
PSR + .
RER + .
TKR . +
TTR . +
TXR + .
Table 3.1: Tableau des stations utilise´es, classe´es en fonction de leur proximite´ par rapport
au sommet du volcan
3.3.4 Etude statistique
Etude pre´alable/faisabilite´
L’objectif de cette e´tude est de de´terminer si le kurtosis peut eˆtre utilise´ pour la de´tection de
signaux sismiques volcano-tectoniques. Pour cela nous allons e´tudier l’ensemble des valeurs
prises par l’indice de Kurtosis pour un ensemble de se´ismes volcano-tectoniques (VT) identifie´s
manuellement.
Dans un premier temps afin de s’affranchir des signaux dont l’e´nergie est principalement
basse fre´quence (infe´rieure a` 2Hz) tels que les LP, tre´mors et bruits type vagues, mousson,
cyclones et me´te´o locale, ou se´ismes locaux et de ne garder que les fre´quences ou l’e´nergie des
VT est la plus importante le signal est filtre´ entre 2 et 20Hz (tableau 3.2). Ce filtrage permet
aussi de s’affranchir des e´ve`nements dont le pic d’e´nergie est trop haute fre´quence.
La figure 3.3 montre l’exemple d’un se´isme volcano-tectonique de´tecte´ le 21 Juin 2000
par l’OVPF sur 7 stations diffe´rentes, il s’agit d’une pe´riode de´pourvue de crise sismique ou
d’e´ruption. Le Kurtsosis est calcule´ par une feneˆtre mobile de 10 secondes par pas de 0.01
seconde sur le mode`le des pas de personnes Succi et al. (2001). L’utilisation de VT de´tecte´s
manuellement montre que l’indice de Kurtosis varie fortement lorsque la feneˆtre d’analyse
atteint le signal. Les variations de cet indice permettent donc de de´tecter un signal e´mergent
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Frequency Type of measurments
10−5 - 10−4 Earth Tides
10−4 - 10−3 Earth free oscillation, earthquakes
10−3 - 10−2 Surface waves, earthquakes
10−2 - 10−1 Surface waves, P and S waves, earthquakes M > 6
10−1 - 10 P and S waves, earthquakes M > 2
10 - 1000 P and S waves, earthquakes M < 2
Table 3.2: Fre´quence des principaux e´ve`nements enregistrables par des capteurs sismiques
du bruit (ici un se´isme volcano-tectonique). Afin de valider les de´tections faites par Kurtosis
on compare les de´calages de temps d’arrive´e entre stations (afin de s’affranchir d’une e´ventuelle
constante ou de´rive lie´e a` la me´thode) obtenus par la me´thode du Kurtosis avec ceux obtenus
manuellement pour des VT bien identifie´s. On constate que les temps pointe´s par la me´thode du
Kurtsosis sont cohe´rents avec les re´sultats manuels pour les 11 e´ve`nements choisis de la journe´e
test ( figure 3.4). Ce test pre´limaire est re´alise´ pendant une journe´e sismique avec un bon
rapport signal/bruit afin que la validation visuelle des de´tections soit la plus facile possible.
Pour caracte´riser la capacite´ de l’indice de Kurtosis a` de´tecter correctement les se´ismes VT
(c’est-a`-dire les VT sans fausses de´tections) il faut adopter un point de vue probabiliste. Pour
cela` il est ne´ce´ssaire de repre´senter la densite´ de probabilite´ (ddp) de l’indice de Kurtosis pour
les se´ismes VT ainsi que pour les autres e´ve`nements sismiques possibles : chutes de blocs (RF)
et bruit, et de comparer ensuite les ddp.
Figure 3.3: Haut : traces sismiques filtre´s entre 2 et 20Hz. Bas : Kurtosis glissant calcule´ le
long des traces. Barres verticales : de´tections associe´es a` chaque trace en utilisant un seuil de
Kurtosis de 4.
70
3.3 Mise au point d’une me´thode de de´tection et de classification base´e sur le Kurtosis du signal
sismique
Figure 3.4: Diffe´rence de temps d’arrive´e entre stations donne´e par les pointe´s manuels versus
diffe´rence de temps d’arrive´e donne´e par les de´tections par Kurtosis.
Mise en place de la me´thode
L’estimation de l’indice de Kurtosis pour diffe´rents signaux (VT, RF et bruit) est re´alise´e a`
partir de se´ries-e´chantillons de ces signaux de´termine´s manuellement et ve´rifie´s. Le protocole
de de´termination de l’indice de Kurtosis est inspire´ de la me´thode de Succi et al. (2001) pour
les pas de personnes. L’indice de Kurtosis est de´termine´ sur une sous-feneˆtre du signal, cette
sous-feneˆtre glisse pas par pas le long du signal.
Influence de la taille de la feneˆtre de signal L’indice de Kurtosis augmente de`s lors que
le signal est atteint, ainsi la taille de la feneˆtre de signal n’a pas d’importance si ce n’est dans
le cas ou` l’on souhaite caracte´riser la nature du signal de´te´cte´ ou` elle ne doit pas eˆtre infe´rieure
a` sa longueur (figure 3.5).
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Figure 3.5: Densite´ de probabilite´ et distribution cumule´e de l’indice de Kurtosis des signaux
e´chantillons de VT sur les 15 et 35 premie`res secondes de signal.
Influence de la taille de la feneˆtre glissante Le second parame`tre a` prendre en compte
est la taille de la sous-feneˆtre pour laquelle un indice Kurtosis est extrait a` chaque pas. Afin
d’eˆtre significative cette sous-feneˆtre glissante doit eˆtre suffisamment longue afin de comprendre
un nombre suffisant de points. La figure 3.6 montre les distribution des indices de Kurtosis des
e´chantillons de VT conside´re´s. Plus la feneˆtre glissante est longue moins il est aise´ d’extraire
un indice Kurtosis significatif. En effet plus la feneˆtre glissante est longue plus il est probable
qu’elle contienne en proportion plus de bruit que de signal, ainsi son indice de Kurtosis se
rapproche du bruit. Une feneˆtre trop petite (2s) n’est pas non plus satisfaisant car trop peu
de signal est pris en compte pour que la distribution des amplitudes soit significative. Dans le
cas de l’identification de se´ismes VT au PDF une feneˆtre glissante de 5 secondes est optimale.
Figure 3.6: Densite´ de probabilite´ et distribution cumule´e de l’indice de Kurtosis des signaux
e´chantillons de VT sur les 35 premie`res secondes pour des feneˆtres glissantes de 2, 5, 10 et 20
secondes.
Statistique de l’indice de Kurtosis des e´ve`nements conside´re´s Une premie`re obser-
vation des signaux et de leur indice de Kurtosis associe´ montre que le bruit a un indice de
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Kurtosis plus faible, de l’ordre de 3, que les VT et les RF, entre 4 et 30 (figures 3.7, 3.8 et
3.9). Les e´ve`nements de type spikes, ou anomalies de signaux sont repe´re´s du fait de leur
indice de Kurtosis tre`s fort (>100 dans tous les cas trouve´s au PDF, figures 3.11, 3.12 et 3.10).
Les spikes sont des e´ve`nements fortement ale´atoires, sur le signal on observe un tre`s fort saut
d’amplitude localise´ dans le temps et un donc un tre`s fort changement de statistique. Ainsi de
par le filtrage et la dynamique des stations d’acquisition (tableau 3.2), dans le cas pre´sents les
VT ne peuvent eˆtre confondus qu’avec des RF, ou e´ventuellement du bruit.
Figure 3.7: Exemple de l’indice de Kurtosis
glissant calcule´ sur une feneˆtre de bruit (haut).
Spectre associe´ (bas).
Figure 3.8: Exemple de l’indice de Kurtosis
glissant calcule´ sur une feneˆtre contenant un
VT (haut). Spectre associe´ (bas).
Figure 3.9: Exemple de l’indice de Kurtosis
glissant calcule´ sur une feneˆtre contenant un
RF (haut). Spectre associe´ (bas).
Figure 3.10: Exemple de l’indice de Kurto-
sis glissant calcule´ sur une feneˆtre contenant
des interfe´rences radios (haut). Spectre asso-
cie´ (bas).
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Figure 3.11: Exemple de l’indice de Kurtosis
glissant calcule´ sur une feneˆtre contenant un
spike (haut). Spectre associe´ (bas).
Figure 3.12: Exemple de l’indice de Kurtosis
glissant calcule´ sur une feneˆtre contenant un
spike (haut). Spectre associe´ (bas).
Afin de caracteriser au mieux les intervalles d’indice de Kurtosis propre a` chaque type de
signal, la distribution de l’indice de Kurtosis est ensuite e´tudie´ sur les signaux e´chantillons de
VT, RF et bruit. L’indice de Kurtosis est calcule´ sur une feneˆtre de signal de 35 secondes avec
une feneˆtre glissante de 5 secondes. Ainsi on obtient un vecteur d’indices de Kurtosis le long du
signal. Sont repre´sente´s ensuite le maximum, le minimum et la moyenne de cet indice (figure
3.13). Les distributions des mimima et des moyennes sont semblables. La fin du signal n’e´tant
jamais pointe´e avec pre´cision, quel que soit le signal une portion de bruit est inte´gre´e soit en
amont soit en aval ce qui explique que le minimum de l’indice soit confondu avec le bruit. De
meˆme, cette portion de bruit contribue a` faire diminuer la moyenne de l’indice de Kurtosis sur
l’ensemble du signal. Par la suite il sera donc pre´fe´rable d’identifier le maximum de l’indice de
Kurtosis sur une portion de signal afin de valider des portions ”non-bruit” de signal. Cependant
on constate sur la figure 3.13 que diffe´rencier les distributions de manie`re e´vidente n’est pas
aise´. Notons que l’indice de Kurtosis moyen du bruit est de 3 ce qui correspond a` un bruit
Gaussien.
74
3.3 Mise au point d’une me´thode de de´tection et de classification base´e sur le Kurtosis du signal
sismique
Figure 3.13: Densite´ de probabilite´ et distribution cumule´e du Kurtosis des VT, RF et du
bruit au Piton de la Fournaise, toutes stations confondues. Les distributions de la moyenne,
du minimum et du maximum de Kurtosis sont repre´sente´es.
Influence de la distance source-station
Les e´tudes pre´ce´dentes sur les pas de personnes ont montre´ que la me´thode du Kurtsosis e´tait
d’autant plus efficace que les capteurs utilise´s e´taient proches de la source (Succi et al., 2001).
Les stations sismiques sont alors re´parties en deux groupes : celles proches du crate`re BORY,
conside´re´ comme la source majeur des e´ve`nements Volcano-Tectoniques, et les autres.
Si l’on ne conside`re que les stations e´loigne´es du crate`re, figure 3.14, on constate qu’il devient
tre`s difficile de faire la distinction entre les 3 types d’e´ve`nements, meˆme lorsque l’on conside`re
le maximum de l’indice de Kurtosis sur l’ensemble de la feneˆtre de signal. Les distributions
des RF et VT sont confondues et les ddp des 3 e´le´ments se chevauchent. Ceci indique que
la statistique du bruit est de plus en plus proche de la statistique des RF et VT lorsque l’on
s’e´loigne des sources. Ceci peut indiquer que loin des sources le bruit est aussi constitue´ des
VT et RF lointains et/ou de VT et RF de tre`s petite taille.
On conside`re par la suite les stations les plus proches du sommet Bory (figure 3.15). L’e´tude
des distributions pour les stations proches montre qu’il est possible de distinguer les diffe´rents
e´ve`nements sur la base de leur indice de Kurtosis. La distribution de l’indice maximum de
Kurtosis sur le signal montre que 90% des se´ismes VT ont un indice de Kurtosis maximum
supe´rieur a` 6 et 100% des e´ve`nements de type VT ont un indice de Kurtosis maximum supe´rieur
a` 3. Seuls 3% des e´ve`nements ont un indice de Kurtosis maximum infe´rieur a` 4 et 2% un in-
dice infe´rieur a` 3.5. L’indice de Kurtsosis maximum des VT est de 30. L’indice de Kurtosis
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maximum des se´ismes de type RF est compris entre 3 et 8 et celui du bruit entre 2.5 et 4 dont
80% sont compris entre 2.5 et 3.5. Il est a` noter que le bruit est de´termine´ visuellement et peut
contenir selon son niveau de tous petits VT ou RF ce qui peut expliquer les quelques valeurs
au dela` de 3.5.
Figure 3.14: Densite´ de probabilite´ et distribution cumule´e du Kurtosis des VT, RF et du
bruit au Piton de la Fournaise pour les stations e´loigne´es du crate`re Bory. Les distributions de
la moyenne, du minimum et du maximum de Kurtosis sont repre´sente´es.
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Figure 3.15: Densite´ de probabilite´ et distribution cumule´e du Kurtosis des VT, RF et du
bruit au Piton de la Fournaise pour les stations proches du crate`re Bory. Les distributions de
la moyenne, du minimum et du maximum de Kurtosis sont repre´sente´es.
Cette e´tude statistique montre qu’il est possible d’isoler un e´ve`nement du bruit sur la base
de son indice de Kurtosis pour les stations proches du crate`re BORY. Cette observation in-
dique que l’indice de Kurtosis est fonction de la distance source-station. Ceci est interpre´te´
comme l’effet de l’atte´nuation avec la distance qui modifie l’amplitude et la fre´quence du signal
source. Un indice maximum de Kurtosis sur le signal supe´rieur a` 3.5 indique qu’un e´ve`nement
se de´marque du bruit. La distribution des RF et VT se superposant partiellement si il est
relativement aise´ de de´tecter l’e´ve`nement sur la base de son indice de Kurtsosis il est moins
e´vident de le caracte´riser avec pre´cision. En effet, 34% des se´ismes RF ont un indice maximum
de Kurtosis supe´rieur a` 6 et peuvent alors eˆtre confondus avec des se´ismes VT.
Dans l’optique de faire de la de´tection, l’atteinte d’un seuil d’indice de Kurtosis sur un
signal donne´ permet la de´tection d’e´ve`nements qui se de´marquent du bruit. Au dela` de ce
seuil, le signal n’a plus la meˆme statistique que le bruit et on conside`re qu’il y a de´tection.
Cependant, un seuil est une de´marcation infe´rieure qui ame`ne a` de´tecter tout ce qui est diffe´rent
du bruit. L’indice de Kurtosis est fonction de la re´partition des amplitudes, de la re´partition
des e´ve`nements rares et de l’impulsivite´ du signal, ainsi des signaux dont la statistique est
proche seront malgre´ tout difficiles a` diffe´rencier. C’est le cas des se´ismes VT et RF.
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Etude spectrale
Pour discriminer les se´ismes VT et RF, je propose d’e´tudier les spectres de ces signaux. Les
spectres moyens de chaque type d’e´ve`nement sont d’abord calcule´s pour toutes les stations
(figure 3.16). On remarque sur la figure 3.16 que les spectres des VT et RF sont relativement
bien dissocie´s du bruit mais sont par contre difficiles a` discriminer l’un de l’autre. Les spectres
ont e´te´ calcule´s pour les stations proches du sommet d’une part et pour les stations plus
e´loigne´es d’autre part. On constate sur les figures 3.17 et 3.18 que les spectres des diffe´rents
e´ve`nements sont plus facilement discernables sur les stations proches du sommet (et donc
proches des sources).
Figure 3.16: Spectres moyens lisse´s des diffe´rents types d’e´ve`nements calcule´s sur l’ensemble
des stations disponibles.
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Figure 3.17: Spectres moyens lisse´s des diffe´rents types d’e´ve`nements calcule´s sur les stations
proches du sommet.
Figure 3.18: Spectres moyens lisse´s des diffe´rents types d’e´ve`nements calcule´s sur les stations
e´loigne´es du sommet.
Les spectres des VT, RF et bruit sont compare´s au spectre moyen des VT en calculant la
correlation entre les spectres, sur les stations proches du crate`re BORY. On fait de meˆme avec
le spectre moyen des RF et du bruit.
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Si on conside`re le spectre moyen des VT comme spectre de re´fe´rence, il est alors aise´ de
faire la diffe´rence entre le bruit et les se´ismes de type VT mais les distributions des VT et RF
se superposent toujours partiellement (figure 3.19). Notons que la base d’e´chantillonnage des
VT et RF est une base de donne´e re´alise´e a` l’observatoire par observation visuelle, bien que
les VT et RF choisis ne soient que ceux de meilleure qualite´ il reste possible que certains VT
ou RF sembables ou de petite taille aient pu eˆtre confondus, aucune statistique ne peut eˆtre
re´alise´e sur ces e´chantillons de´termine´es sur la base de l’expe´rience et l’erreur meˆme si elle est
tre`s faible reste difficile a` e´valuer. Tous les VT ont un taux de corre´lation avec le spectre de
re´fe´rence des VT compris entre 0.6 et 1. Seuls 10% d’entre eux ont un taux infe´rieur a` 0.78.
Cependant pour des corre´lations comprises entre 0.6 et 0.9 les distributions se superposent tou-
jours partiellement. Les e´ve`nements e´chantillons sont aussi compare´s aux spectres de re´fe´rence
des RF et du bruit (figures 3.20 et 3.21). 90% des se´ismes RF et du bruit ont un taux de
corre´lation de plus de 0.76 avec le spectre de re´ference des se´ismes RF (figure 3.20). Utiliser le
spectre moyen du bruit comme re´fe´rence ne permet pas d’isoler les se´ismes VT des se´ismes RF
(figure 3.21).
Le spectre des e´ve`nements e´chantillons de bruit montre une forte corre´lation avec le spectre
moyen des RF mais le spectre des RF ne montre pas de corre´lation particulie`rement forte avec
le spectre moyen du bruit. Ainsi faire une somme des RF e´quivaut a` recre´er du bruit mais les
RF pris individuellement n’e´quivalent pas au bruit. Ceci vient e´tayer l’hypothe`se selon laquelle
le bruit de fond est constitue´ d’une multitude de petits e´ve`nements, notamment des RF. Ces
e´ve`nements se re´partissent de fac¸on ale´atoire si bien que la distribution des amplitudes du bruit
(son kurtosis) se rapproche de celui d’une distribution Gaussienne. Mais pris individuellement
chaque RF se diffe´rencie du bruit de fond, ce qui explique l’observation faite.
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Figure 3.19: Distribution des corre´lations entre les diffe´rents spectres des e´ve`nements de
re´fe´rence et le spectre moyen des VT.
Figure 3.20: Distribution des corre´lations entre les diffe´rents spectres des e´ve`nements de
re´fe´rence et le spectre moyen des RF.
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Figure 3.21: Distribution des corre´lations entre les diffe´rents spectres des e´ve`nements de
re´fe´rence et le spectre moyen du bruit.
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Conclusion partielle: Il est possible de distinguer les VT du bruit sur la base du Kurtosis.
Cependant il reste difficile de faire la diffe´rence entre les VT et les RF. Pour cela il faut instaurer
une e´tape de caracte´risation qui peut eˆtre re´alise´e par comparaison des spectres des e´ve`nements
avec un spectre moyen de re´fe´rence. Ainsi dans l’optique de re´aliser une me´thode de de´tection
il faudra dans un premier temps utiliser un seuil de Kurtosis afin de de´tecter un e´ve`nement du
bruit et ensuite eˆtre capable de le caracte´riser. Cette dernie`re ve´rification consistera en une
analyse spectrale.
Moments d’ordre supe´rieur
L’objectif e´tant de de´tecter des e´ve`nements rares, les statistiques des moments d’ordre supe´rieurs
sont particulie`rement pertinents. L’indice de Kurtosis correspond au moment d’ordre 4. J’ai
e´galement explore´ les statistiques des moments d’ordre 6 et 8 pour de´terminer s’ils avaient un
pouvoir discriminant supe´rieur a` l’indice de Kurtosis.
Les moments d’ordre supe´rieur sont calcule´s selon le meˆme principe que le Kurtosis, i.e. nor-
malise´s par la variance au cube ou au carre´ pour les moments d’ordre 6 et 8 respectivement.
Dans un premier temps on conside`re le moment d’ordre 6 de toutes les stations et des stations
proches (figures 3.22 et 3.23 respectivement). Il apparait que les distributions des moments
d’ordre 6 des VT et RF sont tre`s proches. De plus les diffe´rencier du bruit est plus difficile
avec ce moment qu’avec le Kurtosis. De meˆme avec le moment d’ordre 8 (figure 3.24). J’ai
e´galement e´tudie´ l’asyme´trie (skewness) qui est un moment d’ordre 3, normalise´ par la variance
a` la puissance 3/2 (figure 3.25).
Figure 3.22: Distribution des moments d’ordre 6 pour les diffe´rents types d’e´ve`nements,
toutes stations confonues.
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Figure 3.23: Distribution des moments d’ordre 8 pour les diffe´rents types d’e´ve`nements, pour
les stations proches du sommet.
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Figure 3.24: Distribution des moments d’ordre 8 pour les diffe´rents types d’e´ve`nements.
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Figure 3.25: Distribution de l’asyme´trie des diffe´rents types d’e´ve`nements pour les stations
les plus proches du sommet.
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Kurtosis des spectres
Le Kurtosis est aussi sensible a` la bimodalite´ des courbes. Ainsi apre`s observation de la forme
des spectres moyens l’ide´e m’est venue de faire la statistique du Kurtosis des spectres des
diffe´rents e´ve`nements (figure 3.26).
Figure 3.26: Distribution du Kurtosis des spectres des diffe´rents e´ve`nements toutes stations
confondues (haut), pour les stations proches (milieu), pour les stations e´loigne´es (bas).
Le Kurtosis est calcule´ en un seul bloc sur le spectre des e´ve`nements, la distribution des
valeurs est ensuite e´tudie´e. Si les distributions des VT et du bruit se distinguent bien il n’en
est pas de meˆme pour les distributions des VT et des RF. L’e´tude de l’asyme´trie des spectres
(figure 3.27), montre que le bruit peut eˆtre isole´ des autres signaux de cette manie`re mais qu’il
reste difficile de caracte´riser les diffe´rents signaux, notamment VT et RF.
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Figure 3.27: Distribution de l’asyme´trie des spectres des diffe´rents e´ve`nements pour toutes
les stations confondues (haut), pour les stations proches (milieu), pour les stations e´loigne´es
(bas).
3.3.5 Me´thode
Les re´sultats de l’e´tude statistique pre´cedente permettent de mettre au point une me´thode
de de´tection de se´ismes VT sur le PDF. L’indice de Kurtsosis peut eˆtre utilise´ comme un
de´te´cteur et les e´ve`nements de´tecte´s peuvent par la suite eˆtre caracte´rise´s sur la base de leur
spectre et de leur indice de Kurtosis. Les sources simiques au PDF sont situe´es sous le crate`re
BORY entre 500m et 1km au-dessus du niveau de la mer. Les se´ismes e´tant situe´s sous les
stations la composante la plus sensible au de´placement est la composante verticale des capteurs.
La premie`re phase de la de´tection consiste a` isoler le plus de se´ismes VT possibles sur une
station. La station de re´fe´rence choisie est la station la plus proche des sources, i.e. dans le
cas du PDF la plus proche du crate`re , soit BOR. Dans un premier temps la composante la
plus sensible a` savoir la composante verticale est explore´e. Le signal est parcouru par une
feneˆtre glissante le long de laquelle l’indice de Kurtosis est calcule´. Si cet indice est compatible
avec l’intervalle des indices de Kurtosis des VT alors le signal est extrait et son spectre est
compare´ aux spectres de re´fe´rence. Le seuil de Kurtosis choisi varie en 3 et 4 et les intervalles
de corre´lation pour caracte´riser les spectres sont choisi en fonction de l’e´tude pre´cedente. Dans
un premier temps le spectre du signal est compare´ au spectre des VT, si le taux de corre´lation
est infe´rieur a` 0.6 alors l’e´ve`nement est rejete´, si le taux de corre´lation est de plus de 0.9 le signal
est un VT. Sinon le signal est compare´ au spectre des RF, si la correlation avec le spectre des
RF est de plus de 0.76 alors le signal est un RF sinon il s’agit d’un VT. Cette fac¸on de proce´der
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permet de s’affranchir au maximum des fausses de´tections (en effet si un e´ve`nement est un
VT alors il y a environ 10% de chances qu’il soit manque´ par la me´thode, si un e´ve`nements
et un RF ou du bruit il y a moins de 10% de chances qu’il soit de´te´cte´ et classifie´ comme un
VT, ainsi le taux maximum d’e´chec (VT manque´s et e´ve`nements non VT classifie´s comme tels)
de la me´thode est de l’ordre de 15%, paragraphe 3.3.4). En effet, moins de 1% des VT ont
des spectres corre´le´s a` moins de 60% avec le spectre moyen des VT et 0.79 × 0.18 % des VT
existants seront alors ignore´s par la me´thode. Concernant les RF et le bruit, seuls quelques
pourcent ont un spectre qui corre`le a plus de 90% avec le spectre moyen des VT et moins de
1‰de ces e´ve`nements risque d’eˆtre de´tecte´ apre`s comparaison avec le spectre des RF.
A chaque de´tection la taille du signal est de´termine´e, le de´but correspondant au premier
point pour lequel le seuil d’indice de Kurtosis est de´passe´ et la fin e´tant le dernier point pour
lequel le seuil de Kurtosis est supe´rieur au seuil pre´alablement de´fini. Une fois le signal encadre´
dans le temps, son e´nergie est de´termine´e. Les magnitudes de dure´e et d’e´nergie associe´e
peuvent alors eˆtre de´termine´es. La magnitude de dure´e est de´finie selon la relation suivante:
Md = 2log10T + 0.0035D − 0.87 (3.4)
Ou` T est la dure´e du signal en secondes et D la distance e´picentrale en km. Cette relation
est utilise´e par l’OVPF pour calculer les magnitudes en tenant compte du fait que le second
terme est ne´gligeable du fait de la localisation de la plupart des sources ( moins de 500m de la
surface). Dans notre cas la relation devient donc :
Md ≈ 2log10T − 0.87 (3.5)
La magnitude d’e´nergie est quant a` elle donne´e par :
Me =
2
3
log10Es − 2.88 (3.6)
Avec Es =
∑T
i=1 |x(i)|2, avec x le signal conside´re´ sur un intervalle de temps T.
Les stations e´tant toutes proches et les sources de se´ismes groupe´s les de´calages temporels
entre les stations sont faibles (de l’ordre de 0 a` 10 ms). Tenant compte de ce fait on peut
utiliser les de´tections re´alise´es sur la premie`re station et les rechercher dans le signal des autres
stations. Il y a de´tection effective si et seulement si la de´tection initiale existe e´galement sur
au moins 3 autres stations.
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Validation
Afin de valider la me´thode, de quantifier l’incertitude associe´e et de conclure sur la fiabilite´ de
la me´thode on choisit une journe´e test sur laquelle les de´tections ont e´te´ re´alise´es manuellement.
La journe´e choisie est celle du 21 Juin 2000 retenue par Rivemale (2013) pour tester sa me´thode
de de´tection STA/LTA. Il s’agit d’une journe´e riche en VT lors d’une pe´riode inter-eruptive. Le
rapport signal sur bruit est suffisamment bon pour que les de´tections manuelles soient efficaces.
On utilise dans un premier temps un seuil d’indice de Kurtosis de 3.5 qui est le seuil le
plus bas que l’on puisse conside´rer pour ne pas inclure de bruit dans les primo-de´tections.
L’inte´gralite´ des e´ve`nements de´tecte´s est conside´re´ inde´pendamment de la magnitude de com-
ple´tude afin de conside´rer l’erreur inte´gralement.
La distribution des magnitudes de l’ensemble des e´ve`nements est pre´sente´e figure 3.28.
Les magnitudes des e´ve`nements manuels sont calcule´es a` partir de l’e´quation 3.5 et celles des
e´ve`nements de´termine´s par la me´thode du Kurtosis a` partir des e´quations 3.5 et 3.6.
Les magnitudes donne´es par la me´thode du Kurtosis sont globalement sure´value´es par rap-
port aux magnitudes associe´es aux pointe´s manuels (figure 3.28). Ce biais est lie´ a` la me´thode
d’e´valuation de la dure´e du signal. En effet, le pointeur humain conside`re que le signal com-
mence et se termine lorsqu’il s’isole du bruit ambiant, la fin du signal reste cependant souvent
difficile a` de´terminer car elle se confond avec le bruit. Dans le cas d’une de´tection avec la me´th-
ode du Kurtosis la fin du signal est donne´e par le passage sous le seuil d’indice de de´tection,
i.e. lors du retour a` une statistique proche de celle du bruit. Ce passage e´tant le plus souvent
me´lange´ au bruit le pointeur humain tend a` pointer la fin du signal plus toˆt, la magnitude tend
donc a` eˆtre plus faible que celle obtenue par la me´thode du Kurtosis. L’important ici est donc
de regarder la forme des distributions et non leur valeur absolue qui n’a en effet de signification
que relativement a` la me´thode utilise´e.
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Figure 3.28: Re´partition des magnitude de l’ensemble des e´ve`nements de´tecte´s par les deux
me´thodes. Le Kurtosis permet de calculer la magnitude comme une magnitude de dure´e et
comme une magnitude d’e´nergie.
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Manuellement 90 VT ont pu eˆtre de´tecte´s, le Kurtosis en de´tecte 72. 54 de´tections sont
communes aux deux me´thodes, on a donc 18 de´tections propres au kurtosis et 36 propres aux
de´tections manuelles (figure 3.29). On conside`re qu’un e´ve`nement est commun si la diffe´rence
de temps de de´tection est comprise entre −5s et 5s ce qui correspond a` la taille du plus petit
VT. Afin d’en savoir plus une analyse statistique et manuelle est re´alise´e. Les e´ve`nements
communs balayent tout l’e´ventail des magnitudes de´tecte´es (figure 3.30).
Les e´ve`nements propres a` chaque me´thode ne consistent qu’en les magnitudes les plus faibles
(figure 3.31). Ces diffe´rences re´sident en la de´tection de petits VT dans le bruit. Ces de´tections
sont en effet tre`s difficiles a` re´aliser a` la main. Pour confirmer cette observation on verifie
manuellement toutes les de´tections (figure 3.32). Il s’ave`re que parmis les de´tections manuelles
4% sont des VT douteux et 35% sont des de´tections dans le bruit. Parmis les de´tections du
Kurtosis, 87% sont des VT suˆrs, 9% sont de petits VT qui se de´marquent malgre´ tout du
bruit et 4% sont a` l’oeil dans le bruit et sont donc soit un e´chec soit de tout petits VT. Ces
observations sont cohe´rentes avec le pourcentage d’e´chec maximum the´orique du Kurtosis qui
est de 10%.Les de´tections dans le bruit (4%) ne signifient pas qu’il n’y a pas VT. En effet, un
VT correspond par la me´thode du Kurtosis a` un changement statisque significatif du signal,
ce changement peut eˆtre quasi impercetible a` l’oeil pour de petits VT ou pour des VT dont
l’amplitude est sensiblement e´gale a` celle du bruit.
Parmis les de´tections manuelles supple´mentaires 6% sont douteuses, 90% sont dans le bruit et
tre`s douteuses et le pourcentage restant consiste en des doubles VT tre`s ressere´s dans le temps.
Parmis les de´tections propres au Kurtosis 60% sont situe´es dans des zones de bruit et 40% sont
de tout petits VT.
En conclusion, il s’ave`re que la fiabilite´ de la me´thode du Kurtosis est cohe´rente avec la fiabilite´
the´orique mise en e´vidence plus toˆt. La me´thode est fiable a` plus de 95%. La fiabilite´ des
de´tections manuelles est plus difficile a` e´valuer puisqu’elle de´pend grandement de l’ope´rateur
et du rapport signal/bruit du signal. La me´thode mise au point ici meˆme si elle manque environ
10% des e´ve`nements est fiable pour les e´ve`nements de´tecte´s.
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Figure 3.29: Re´sidus entre les temps de De´tection par la me´thode du Kurtosis et les de´tections
manuelles.
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Figure 3.30: Re´partition des magnitude des e´ve`nements communs de´tecte´s par les deux
me´thodes. Le Kurtosis permet de calculer la magnitude comme une magnitude de dure´e et
comme une magnitude d’e´nergie.
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Figure 3.31: Re´partition des magnitude des e´ve`nements de´tecte´s spe´cifiquement par chaque
me´thode. Le Kurtosis permet de calculer la magnitude comme une magnitude de dure´e et
comme une magnitude d’e´nergie.
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Figure 3.32: Exemples de de´tection re´alise´es sur la station BORZ pour la journe´e test du
21 Juin 2000. En bleu la trace sismique, en noir les de´tections du Kurtosis et en rouge les
de´tections manuelles. A, B, C : tre`s bonne corre´lation entre les de´tections manuelles et les
de´tections du Kurtosis. En B un petit VT avant le principal est de´tecte´ par le Kurtosis mais
pas par la me´thode manuelle. D : double VT, le Kurtosis n’en vois qu’un seul. E : De´tection
du Kurtosis dans une zone malaise´e pour les de´tections manuelles. F : De´tection manuelle dans
le bruit.
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Taux et comparaison avec les donne´es de l’observatoire du Piton de la Fournaise
Les trois mois pre´ce´dant l’e´uption d’Avril 2007 - qui a e´te´ un e´ve`nement majeur dans l’histoire
e´ruptive re´cente du volcan - sont e´tudie´s. Cette pe´riode comprend deux e´ruptions ainsi que des
pe´riodes inter-e´ruptives.
Pour la pe´riode de mars 2007, les taux de sismicite´ estime´s en utilisant l’indice de Kurtosis
et ceux estime´s manuellement a` l’observatoire sont tre`s bien corre´le´s (figures 3.33 et 3.35 et
tableau 3.3). Le taux de correlation entre le taux cumule´ observe´ par l’observatoire et celui
calcule´ sur la station BORZ est de 0.9945, il est de 0.9900 en multistation et de 0.9899 pour le
STA/LTA. Les de´tections STA/LTA ont e´te´ fournis par Rivemale (communication personnelle).
Cependant, on observe une anomalie le 3 mars 2007, cette anomalie n’est visible que sur BOR
et pas lorsque l’on conside`re les de´tections en multistation. Le nombre de se´ismes de´tecte´s par
le Kurtosis est bien supe´rieur a` celui de l’OVPF (figure 3.34). On peut faire deux hypothe`ses
: soit l’anomalie est re´elle et il existe une multitude de petits se´ismes localise´s sur BOR ce
jour-la`, soit il s’agit d’un bruit local autour de la station. Apre`s le 6 mars 2007, les taux de
correlation sont plus e´leve´s (tableau 3.3) et les courbes se superposent bien (figures 3.36, 3.37
et 3.38).
Si on regarde en de´tail la journe´e du 3 mars on constate que jusqu’a` environ 3h30 GMT la
station BOR e´tait defaillante (figure 3.39), entre 3h30 et 17 GMT le signal est sature´ et bruite´
(figure 3.40). Le meˆme type d’anomalie est observe´ sur DSR (figures 3.41 et 3.42) mais pas sur
TCR qui est un peu plus e´loigne´e du crate`re (figures 3.43 et 3.44). D’apre`s Philippe Kowalski
(inge´nieur instrumentation a` l’OVPF) il s’agit d’erreurs de transmission qui apparaissent assez
peu fre´quemment.
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06-30 March 01-30 March 01-28 February 01-31 January
KO 0.9966 KO 0.9945 KO 0.9837 KO 0.9703
KOB 0.9983 KOB 0.9900 KOB 0.9762 KOB 0.9780
KS 0.9972 KS 0.9964 KS 0.9950 KS 0.9950
OS 0.9969 OS 0.9899 OS 0.9929 OS 0.9852
Table 3.3: Corre´lation entre les taux de sismicitie´. KO = Kurtosis vs Observatoire, KOB =
Kurtosis uniquement sur BORZ vs Observatoire, KS = Kurtosis vs STA/LTA, OS = Observa-
toire vs STA/LTA.
Figure 3.33: Taux de sismicite´ par jour
pour le mois de Mars 2007, i.e. nombre
d’e´ve`nements de´tecte´s par chaque me´thode
par jour. Rouge : de´tection de l’OVPF,
Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ,
Bleu : de´tections du Kurtosis en multi-
stations, Vert : de´tections par la me´thode
STA/LTA.
Figure 3.34: Rapport entre le nombre de
de´tection par le Kurtosis et le nombre de
de´tections de l’observatoire pour le mois de
Mars 2007.
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Figure 3.35: Taux cumule´s sur le mois de Mars 2007 pour les diffe´rentes me´thodes. Rouge :
de´tection de l’OVPF, Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ, Bleu : de´tections du Kurtosis
en multistations, Vert : de´tections par la me´thode STA/LTA.
Figure 3.36: Taux de sismicite´ par jour
pour du 06 au 30 Mars 2007, i.e. nombre
d’e´ve`nements de´tecte´s par chaque me´thode
par jour. Rouge : de´tection de l’OVPF,
Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ,
Bleu : de´tections du Kurtosis en multi-
stations, Vert : de´tections par la me´thode
STA/LTA.
Figure 3.37: Rapport entre le nombre de
de´tection par le Kurtosis et le nombre de
de´tections de l’observatoire pour du 06 au
30 Mars 2007.
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Figure 3.38: Taux cumule´s sur du 06 au 30 Mars 2007 pour les diffe´rentes me´thodes. Rouge
: de´tection de l’OVPF, Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ, Bleu : de´tections du Kurtosis
en multistations, Vert : de´tections par la me´thode STA/LTA.
Figure 3.39: Trace sismique observe´e sur
la station BORZ pour la journe´e du 3 mars
2007.
Figure 3.40: Echantillon de 10 min de
la trace sismique sur la station BOR du 3
mars 2007 de 10h a` 10h10 GMT.
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Figure 3.41: Trace sismique observe´e sur
la station DSRZ pour la journe´e du 3 mars
2007.
Figure 3.42: Echantillon de 10 min de
la trace sismique sur la station DSR du 3
mars 2007 de 10h a` 10h10 GMT.
Figure 3.43: Trace sismique observe´e sur
la station TCRZ pour la journe´e du 3 mars
2007.
Figure 3.44: Echantillon de 10 min de
la trace sismique sur la station TCR du 3
mars 2007 de 10h a` 10h10 GMT.
De meˆme, on de´termine les taux de sismicite´ de VT des mois de fe´vrier et janvier 2007
(figures 3.45, 3.46,3.47, 3.48, 3.49 et 3.50).
Au mois de Fe´vrier l’observatoire et le STA/LTA ne de´tectent aucun se´isme apre`s l’e´ruption
du 18 Fe´vrier et ce jusqu’au de´but du mois de mars. De meˆme les taux de´temine´s a` l’aide de
l’indice de Kurtosis ne montrent aucun se´isme entre le 19 et le 23 Fe´vrier mais un regain
d’activite´ est observe´ a` partir du 24. Ce regain n’est pas observe´ par l’observatoire ni par le
STA/LTA. Ceci fait diminuer le taux de corre´lation entre les taux de´termine´s a` l’aide de l’indice
101
DE´TECTION
de Kurtosis et l’OVPF.
Afin d’en savoir plus on regarde les traces des journe´es du 21 au 24 Fe´vrier 2007. Pour les
journe´es du 21 au 23 fe´vrier on n’observe pas ou tre`s peu de de´tections par le kurtosis ainsi
que par STA/LTA et manuellement. Si l’on regarde les traces ces observations se confirment et
on ne voit apparaitre que du bruit (figures 3.51 et 3.52). Le 24 Fe´vrier on voit le bruit croˆıtre
progressivement le long de la journe´e et ce sur toutes les stations proches. Les exemples donnes
sont BOR, DSR et TCR (figure 3.53, 3.54 et 3.55 respectivement).
Un zoom sur ces pe´riodes confirme la pre´sence de bruit de plus en plus marque´ (figure 3.56,
3.57 et 3.58). Il s’ave`re que les journe´es du 24 au 28 Fe´vrier 2007 correspondent au passage du
cyclone Game`de au niveau de l’ˆıle de la Re´union. Le passage d’un tel e´ve`nement est respons-
able de la forte augmentation du bruit observe´ sur toutes les stations. Un tel niveau de bruit
empe`che tout type de de´tection manuelle, ou meˆme STA/LTA (base´e sur le niveau de bruit)
mais pas les de´tections base´es sur l’indice de Kurtosis. En effet, un e´ve`nement meˆme inclu
dans le bruit posse`de toujours sa statistique propre et peut donc eˆtre de´tecte´. Les e´ve`nements
de´tecte´s sur cette pe´riode sur la la base de l’indice de Kurtosis sont des e´ve`nements qui ont une
statistique telle qu’il est probable a` plus de 90% qu’il s’agisse de VT (c.f. paragraphe 3.3.4,
3.3.5).
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Figure 3.45: Taux de sismicite´ par jour
pour le mois de Fe´vrier 2007, i.e. nombre
d’e´ve`nements de´tecte´s par chaque me´thode
par jour. Rouge : de´tection de l’OVPF,
Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ,
Bleu : de´tections du Kurtosis en multi-
stations, Vert : de´tections par la me´thode
STA/LTA.
Figure 3.46: Rapport entre le nombre de
de´tection par le Kurtosis et le nombre de
de´tections de l’observatoire pour le mois de
Fe´vrier 2007.
Figure 3.47: Taux cumule´s sur le mois de Fe´vrier 2007 pour les diffe´rentes me´thodes. Rouge
: de´tection de l’OVPF, Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ, Bleu : de´tections du Kurtosis
en multistations, Vert : de´tections par la me´thode STA/LTA.
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Figure 3.48: Taux de sismicite´ par jour
pour le mois de Janvier 2007, i.e. nombre
d’e´ve`nements de´tecte´s par chaque me´thode
par jour. Rouge : de´tection de l’OVPF,
Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ,
Bleu : de´tections du Kurtosis en multi-
stations, Vert : de´tections par la me´thode
STA/LTA.
Figure 3.49: Rapport entre le nombre de
de´tection par le Kurtosis et le nombre de
de´tections de l’observatoire pour le mois de
Janvier 2007.
Figure 3.50: Taux cumule´s sur le mois de Janvier 2007 pour les diffe´rentes me´thodes. Rouge
: de´tection de l’OVPF, Noir : de´tection du Kurtosis sur BORZ, Bleu : de´tections du Kurtosis
en multistations, Vert : de´tections par la me´thode STA/LTA.
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Figure 3.51: Trace sismique observe´e sur
BORZ du 21 Fe´vrier 2007.
Figure 3.52: Trace sismique observe´e sur
BORZ du 22 Fe´vrier 2007.
Figure 3.53: Trace sismique observe´e sur BORZ du 24 Fe´vrier 2007.
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Figure 3.54: Trace sismique observe´e sur
DSRZ du 24 Fe´vrier 2007.
Figure 3.55: Trace sismique observe´e sur
TCRZ du 22 Fe´vrier 2007.
Figure 3.56: Trace sismique observe´e sur BORZ du 24 Fe´vrier 2007 de 13h a` 13h10 GMT.
106
3.3 Mise au point d’une me´thode de de´tection et de classification base´e sur le Kurtosis du signal
sismique
Figure 3.57: Trace sismique observe´e sur
DSRZ du 24 Fe´vrier 2007 de 13h a` 13h10
GMT.
Figure 3.58: Trace sismique observe´e sur
TCRZ du 22 Fe´vrier 2007 de 13h a` 13h10
GMT.
Conclusion partielle : Les re´sultats de de´tection obtenus de manie`re automatique en util-
isant l’indice de Kurtosis sont tre`s proches de ceux obtenus manuellement par l’observatoire
du Piton de la Fournaise et montrent une corre´lation toujours supe´rieure a` 97% quelles que
soient les pe´riodes conside´re´es (c.f. tableau 3.3). Les re´sultats obtenus par les diffe´rentes
me´thodes manuelle et automatiques sont e´quivalents lors des pe´riodes inte´r-e´ruptives et/ou
peu bruite´es. Si le bruit est trop important comme c¸a a e´te´ le cas lors du passage du cyclone
Game`de, la me´thode de de´tection automatique base´e sur l’indice de Kurtosis permet d’isoler
des e´ve`nements non-de´tecte´s par la me´thode du STA/LTA ou manuellement (le bruit e´tant
trop important pour que les deux me´thodes puissent re´aliser une de´tection fiable). Enfin la
mise en place d’une me´thode multi-stations permet de corriger des effets locaux observe´s a`
l’e´chelle d’une seule station (exemple du 3 mars 2007 sur BORZ).
La me´thode de de´tection automatique utilisant l’indice de Kurtosis se de´marque donc par
sa simplicite´ et sa fiabilite´.
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3.3.6 Etude de sensibilite´
Dans ce paragrahe nous chercheront a` determiner un seuil de kurtosis tel que les de´tections
obtenues co¨ıncident au mieux avec les observations re´alise´es par l’Observatoire du Piton de la
Fournaise.
La taille de la feneˆtre de Kurtosis glissant est de´finie par rapport a` la taille du plus petit
VT existant. Prendre une feneˆtre plus petite expose a` de´tecter plus de bruit, de plus la taille
de la feneˆtre doit contenir suffisamment de signal afin que la portion de signal conside´re´e soit
significative et suffisante pour que le signal puisse eˆtre caracte´rise´. Il n’est donc pas question
de re´duire la taille de cette feneˆtre, l’augmenter accroit conside´rablement le temps de calcul et
influe sur la pre´cision du temps de de´tection mais pas sur le nombre de de´tections. Le pas selon
lequel on fait avancer le Kurtosis glissant n’a pas d’influence sur la de´tection elle-meˆme mais
sur la pre´cision du temps de de´tection, ce n’est pas notre but premier ici. De plus re´duire le
pas augmente significativement la dure´e de calcul pour un parame`tre de pre´cision dont on n’a
pas besoin pour notre e´tude. Ainsi le seul parame`tre que nous allons faire varier afin d’e´tudier
la sensibilite´ de de´tection de notre me´thode sera le seuil de l’indice de Kurtosis conside´re´.
Dans un premier temps, des de´tections automatiques sont re´alise´es pour des seuils variant
en 3 et 4.5 pour un pas de 0.1 sur la journe´e test du 21 Juin 2000. Les de´tections sont alors
compare´es a` la se´rie de de´tections manuelles re´alise´e aupravant qui sert de se´rie de re´fe´rence
apre`s avoir e´te´ filtre´e par la magnitude de comple´tude. Cette dernie`re est calcule´e selon la
me´thode de ”maximum curvature” (cf annexe 7.2). La magnitude de comple´tude du catalogue
de de´tections manuelles pour le 21 Juin 2000 est 0.7 et celle associe´e a` notre me´thode de de´tec-
tion est de 1.4. La figure 3.59 montre que plus le seuil est e´leve´ plus le nombre d’e´ve`nements
manque´s augmente et plus le nombre de fausses de´tections est faible. En effet, pour un seuil de
3, 3% des e´ve`nements sont manque´s par la me´thode de de´tection base´e sur l’indice de Kurtosis
contre 15% pour un seuil de 4.5. Le pourcentage de fausses de´tections passe quant a` lui de 5 a`
3 % lorsque le seuil varie de 3 a` 4.5. Augmenter l’indice de Kurtosis comme seuil de de´tection
permet de mieux isoler les de´tections du bruit mais ceci au de´pend des plus petits VT ou des
VT e´mergents dont la statistique peut eˆtre plus proche de celle du bruit.
Le seuil optimal que l’on recherche doit permettre de minimiser a` la fois les fausses de´tections
et le nombre d’e´ve`nements manque´s. La fonction couˆt a` minimiser est donc une somme des
deux fonctions couˆt pre´ce´dentes :
Cost = αCostmissing + (1− α)Costfalse (3.7)
Ou` Cost est la fonction couˆt finale, Costmissing et Costfalse les fonctions couˆt associe´es
respectivement aux de´tections manque´es et fausses et α le coefficient de ponde´ration avec α
compris entre 0 et 1.
Cette somme peut eˆtre ponde´re´e, equation 3.7, selon que l’on souhaite plutoˆt e´viter les
fausses de´tections ou plutoˆt e´viter de manquer des de´tections (figure 3.59).
Choisir α proche de 1 permet de donner plus d’importance a` la partie de la fonction couˆt
qui repre´sente les de´tections manque´es et moins a` celle qui repre´sente les fausses de´tections.
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Pour α = 0.5, le seuil optimal est compris entre 3.4 et 3.5. Pour α = 0.7, i.e. on pre´fe`re
manquer un minimum d’e´ve`nements au risque de voir apparaˆıtre de fausses de´tections, le seuil
reste compris entre 3.4 et 3.5. Si au contraire on choisi d’e´viter au maximum les fausses de´tec-
tions en prenant α = 0.3 alors le seuil optimal est de 3.8.
La distribution des e´carts temporels des temps de de´tection entre notre me´thode et les
pointe´s manuels est aussi e´tudie´e (figure 3.60). La figure 3.60 met en e´vidence un e´largisse-
ment de la distribution, une augmentation du nombre d’e´ve`nements rares, lorsque le seuil
augmente. Un seuil trop grand ne permet pas de de´tecter les e´ve`nements avec pre´cision, du
fait de l’e´mergence de certains signaux.
Toutes ces observations sont confirme´es par une e´tude d’un plus grand nombre de de´tections,
a` l’e´chelle d’un mois complet (figure 3.61).
Figure 3.59: Pourcentage de fausses de´tections (bleu) et de de´tections manquantes (noir)
pour la journe´e test du 20 Juin 2000 pour des seuil d’indice de Kurtosis variant de 3 a` 4.5. Les
courbes pointille´es correspondent aux fonctions couˆt estime´es en accordant un poids e´gal aux
fausses de´tections et aux de´tections manquantes (rouge), plus de poids a` la fonction couˆt des
fausses de´tections (70%, vert) et plus de poids a` la fonction couˆt des de´tections manquantes
(70%, rose).
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Figure 3.60: Densite´ de probabilite´ des de´calges temporels entre de´tections manuelles de
re´fe´rence et de´tections re´alise´es sur la base de l’indice de Kurtosis sur la journe´e test du 21
Juin 2000. Pour simplifier seuls sont repre´sente´s les seuils 3 (rose), 3.5 (rouge), 4 (bleu) et 4.5
(noir).
Figure 3.61: Densite´ de probabilite´ des de´calges temporels entre de´tections manuelles de
re´fe´rence et de´tections re´alise´es sur la base de l’indice de Kurtosis sur le mois de Fe´vrier 2007.
Pour simplifier seuls sont repre´sente´s les seuils 3 (rose), 3.5 (rouge) et 4 (bleu).
Afin de chercher s’il existe un seuil tel que les de´tections automatiques se superposent aux
de´tections faites manuellement a` l’OVPF, on repre´sente les taux cumule´s sur les 4 mois pre´ce´-
dents l’e´ruption d’Avril 2007 et l’effondrement du crate`re BORY. Les taux bruts, i.e. non-filtre´s
par rapport a` la magnitude de comple´tude et les taux apre`s filtrage par la magnitude de com-
ple´tude sont compare´s (figures 3.62 et 3.63 et tableau 3.4). Sur la station BOR la corre´lation
est tre`s bonne entre les taux de l’observatoire et ceux obtenus par la me´thode de l’indice de
Kurtsosis en dehors de la pe´riode de passage du cyclone Game`de entre les 23 et 28 Fe´vrier
2007. Le passage du cyclone cre´e en effet un arte´fact au niveau des stations. Cependant les
anomalies apparaissent de manie`re ale´atoire et inde´pendante sur chaque station elles sont donc
gomme´es lorsque l’on conside`re plusieurs stations ensemble (figure 3.62). Dans ce cas, cor-
re´lation et RMS sont meilleurs pour les de´tections faites en STA/LTA que par la me´thode de
l’indice de Kurtosis. Cependant, pour tout travail d’analyse sur la sismicite´ la magnitude de
comple´tude doit eˆtre prise en compte. Il s’agit d’une e´tape fondamentale du traitement des
donne´es sismiques. La magnitude de comple´tude est de´finie comme la plus petite magnitude
telle que 100% des e´ve`nements dans un volume spatio-temporel donne´ soient de´tecte´s. La
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magnitude de comple´tude est de´termine´ selon la me´thode de ”Max Curvature” (c.f. annexe
7.2), elle est de 0.3 pour le catalogue de l’observatoire et de 1.4 en magnitude d’e´nergie pour
le catalogue de de´tections obtenues par la me´thode de l’indice de Kurtosis. Les donne´es de
de´tection en STA/LTA ne permettent pas de de´terminer de manie`re automatique une magni-
tude, le catalogue ne peut donc pas eˆtre filtre´. Il sera malgre´ tout repre´sente´ sur les figures en
guise de comparaison. L’introduction de la magnitude de comple´tude dans le catalogue permet
d’effacer l’effet du passage du cyclone Game`de sur la station BORZ. Les taux de corre´lation
ainsi que la RMS entre les taux de l’observatoire et les taux obtenus par l’indice de Kurtosis
sont ame´liore´s par la prise en compte de la magne´tude de comple´tude. Les taux de corre´lation
sont supe´rieurs a` 0.9943 quel que soit le seuil conside´re´. La RMS est meilleure pour un seuil
de de´tection de 3 ainsi que la corre´lation entre les taux (tableau 3.4). Le passage en multi-
station tend a` re´duire grandement le nombre d’e´ve`nements conside´re´ mais la corre´lation entre
l’observatoire et la me´thode automatique reste supe´rieure a` 99%. Notons que les e´ve`nements
de´termine´s manuellement a` l’observatoire sont pointe´s sur la station BOR. Les taux obtenus par
la me´thode du STA/LTA restent bien corre´le´s a` ceux de l’observatoire mais la RMS augmente
grandement par rapport a` la situation ou` la magnitude de comple´tude n’est pas prise en compte.
Figure 3.62: Taux de sismicite´ bruts obtenus par diffe´rentes me´thodes de de´tection versus
taux de l’observatoire pour la pe´riode de De´cembre 2006 a` Mars 2007. Les e´ruptions sont
indique´es par les pointille´s rouge (de´but) et rose (fin), les pointille´es noir de´limittent le passage
du cyclone Game`de.
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Figure 3.63: Taux de sismicite´ filtre´s mar la magnitude de comple´tude obtenus par diffe´rentes
me´thodes de de´tection versus taux de l’observatoire pour la pe´riode de De´cembre 2006 a` Mars
2007. Les e´ruptions sont indique´es par les pointille´s rouge (de´but) et rose (fin), les pointille´es
noir de´limittent le passage du cyclone Game`de.
.
No Mc
CORR RMS
3 3.5 4 3 3.5 4
OK 0.9926 0.9921 0.9894 427 481 616
OKB 0.9868 0.9871 0.9840 272 237 152
OS 0.9960 83
.
Mc
CORR RMS
3 3.5 4 3 3.5 4
OK 0.9917 0.9911 0.9898 310 332 409
OKB 0.9952 0.9950 0.9943 75 80 184
OS 0.9972 262
Table 3.4: Tableau repre´sentant les corre´lations (CORR) et RMS (RMS) entre taux de
l’Observatoire et taux obtenus par la me´thode de l’indice de Kurtosis en multistation (OK)
et sur BORZ (OKB) pour diffe´rents seuils d’indice de Kurtosis et entre taux de l’Observatoire
et STA/LTA (OS). Les coore´lations et RMS sont estime´s sur les taux no filtre´s par la magnitude
de comple´tude (no Mc) puis filtre´s par la magnitude de comple´tude (Mc).
On constate de plus que prendre un seuil de 3 ou de 3.5 n’influe que peu sur les re´sultats,
la corre´lation avec les taux de l’observatoire et de 0.9952 et 0.9950 respectivement et la RMS
de 75 et 80 respectivement. La figure 3.64 repre´sente la diffe´rence de nombre d’e´ve`nements
de´tecte´s pour un seuil de 3 ou 4 par rapport au nombre d’e´ve`nements de´tecte´s pour un seuil de
3.5 conside´re´ comme re´fe´rence. Lors des pe´riodes intersismique la diffe´rence entre les de´tections
pour diffe´rents seuils est faible, elle augmente de plus en plus avant les e´ruptions alors que le
nombre d’e´ve`nements et en particulier de petits e´ve`nements augmente.
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Figure 3.64: Diffe´rence entre le nombre d’e´ve`nements de´tecte´s pour un seuil d’indice de
Kurtosis de 3 (noir) ou de 4 (bleu) par rapport a` un seuil de 3.5.
3.3.7 Conclusion sur la mesure des taux
Une e´tude statistique permet de mettre en e´vidence le potentiel de de´tectabilite´ de l’indice de
Kurtsosis. L’indice de Kurtosis permet aise´ment d’isoler un e´ve`nement du bruit ambiant il
est plus difficile de caracte´riser avec pre´cision des e´ve`nements dont la statistique est proche
comme c’est le cas pour les VT et les RF. L’approche de de´tection par l’indice de Kurtosis est
alors comple´te´e par une e´tude statistique de caracte´risation des signaux base´e sur la corre´lation
entre les spectres des diffe´rents type d’e´ve`nements et un spectre de re´fe´rence calcule´ comme un
spectre moyen d’e´ve`nements de re´fe´rence de´tecte´s manuellement.
Une me´thode de de´tection base´e sur l’indice de Kurtosis peut alors eˆtre mise en place. la
me´thode permet outre la de´tection de VT en conside´rant une ou plusieurs stations, la de´termi-
nation de la magnitude de dure´e et d’e´nergie associe´e a` l’e´ve`nement. La magnitude obtenue est
relative a` la me´thode et sa valeur ne doit eˆtre conside´re´e que relativement aux autres de´tections
obtenues par la meˆme me´thode. Les taux obtenus sont alors compare´s a` ceux de l’observatoire
du Piton de la Fournaise et pre´sente une corre´lation de plus 99.5%. La tre`s bonne corre´lation
entre les de´tections de l’observatoire et celle obtenues par utilisation de l’indice de Kurtosis
montre que les proprie´te´s statistiques de la se´rie temporelle de taux de l’observatoire est station-
naire. C’est une qualite´ tre`s importante pour l’analyse me´canique ulte´rieure, qui sera base´e sur
ces taux. Les taux obtenus par la me´thode STA/LTA bien que pre´sentant une bonne corre´la-
tion avec ceux de l’observatoire ne seront plus conside´re´s par la suite du fait de l’impossibilite´
de juger dela qualite´ du catalogue et de de´terminer une magnitude de comple´tude associe´e.
La me´thode s’ave`re eˆtre prometteuse tant pour la de´tection que pour le pointe´ plus pre´cis
d’e´ve`nements quels qu’ils soient. En effet, on remarque que le debut du signal est caracte´rise´
par un saut de Kurtosis, ce saut peut eˆtre identifie´ avec pre´cision en utilisant par exemple
la de´rive´e de l’indice de Kurtosis le long du signal (Gentili and Bragato, 2006; Gentili and
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Michelini, 2006). Plus re´cemment Langet et al. (2014) ont mis au point une me´thode de
de´tection et de localisation par migration des formes d’ondes. La me´thode de de´tection des
premie`res arrive´es utilise le kurtosis. Meˆme si la me´thode s’ave`re plus efficace pour dissocier les
e´ve`nements les uns des autres dans le cas d’essaims de se´ismes il n’en reste pas moins complique´
de se´parer les e´ve`nements rapproche´s dans le temps.
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3.4 Variation temporelle et significativite´ des taux
L’objectif de ce paragraphe est de quantifier la part de variation de la sismicite´ qui peut eˆtre
conside´re´e comme significative d’un comportement anormal ou du moins d’un changement de
comportement au sein de l’e´difice volcanique.
On a vu que les se´ries temporelles de se´ismes pouvaient eˆtre caracte´rise´es par leur taux
d’occurrence, a` savoir ici le taux de sismicite´ qui donne le nombre d’occurrences par unite´ de
temps. Ce taux varie dans le temps. Dans le cas de la sismicite´, on observe une forte augmen-
tation du taux apre`s un gros e´ve`nement, ce sont les ”aftershocks”. Si des variations du taux
de sismicite´ sont observe´es, il faut les comprendre et les caracte´riser dans le but d’ame´liorer
les pre´dictions de se´ismes ou d’e´ruptions volcaniques (c.f. se´isme de L’Aquila le 6 Avril 2009).
Cependant, les variations de taux peuvent eˆtre faibles, il faut de`s lors eˆtre capable de de´finir
quelles variations sont re´elles et pertinentes. D’une part, les mesures sont soumises a` erreur et
d’autre part, si on conside`re le processus comme ale´atoire il est normal qu’il existe des vari-
ations au cours du temps. Ainsi un des proble`mes majeurs qui se pose ici est d’extraire les
variations significatives d’un changement de re´gime.
Au niveau des zones de faille ou des volcans on observe de nombreux se´ismes de petite
taille ou de taille moyenne. Comme vu pre´ce´demment, l’occurrence des se´ismes meˆme les plus
petits a une signification en termes de variation de contraintes. Ainsi leur taux d’apparition
est le reflet de l’e´tat de contrainte des mate´riaux sous-jacent. Cet e´tat de contrainte ne peut
pas eˆtre mesure´ directement. Ces petits se´ismes sont donc la source essentielle d’information
concernant l’e´tat me´canique des zones sismoge´nes de la crouˆte. Les changements de taux de
sismicite´ peuvent eˆtre corre´le´s a` des modifications du champ de contraintes.
L’ide´e est donc d’eˆtre capable de quantifier les changements dans le taux de sismicite´, a`
savoir : les changements observe´s sont-ils statistiquement pertinents ? Cette question est d’une
importance fondamentale pour identifier les phe´nome`nes pre´curseurs le plus toˆt possible.
Le taux de sismicite´ mesure´ au temps t n’est qu’une re´alisation du processus ale´atoire
ge´ne´rateur de sismicite´ et non le vrai taux. En effet, l’occurence des se´ismes en pe´riode inter-
sismique peut eˆtre conside´re´e comme un processus Poissonien. Ainsi observer plus de se´ismes a`
un temps t+ ∆t qu’a` un temps t ne signifie pas ne´ce´ssairement que le taux de sismicite´ a` varie´
mais peu simplement eˆtre le fruit du hasard (processus ale´atoire conside´re´ comme Poissonnien
ici). On peut alors chercher la probabilite´ que le taux augmente de plus d’un ratio r, ce qui
revient a` chercher :
P
(
λa
λb
> r
)
= P (λa > λbr)
P
(
λa
λb
> r
)
= 1− 1
na!nb!
∫ ∞
0
exp−X XnbdX
∫ rX
0
exp−X XnadX
P
(
λa
λb
> r
)
= 1− 1
na!nb!
∫ ∞
0
exp−X XnbdXΓ(na + 1, rx)
(3.8)
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Avec Γ(n, x) =
∫ x
0 exp
−t tn−1dt.Notons que si les deux intervalles de temps sont diffe´rents,
∆ta et ∆tb, on a Γ(na + 1, rx
∆ta
∆tb
).
La mesure de la significativite´ peut alors se faire via l’expression de deux nombres P et γ
(Marsan and Nalbant, 2005).
On conside`re que si r > 1 il y a activation et si r < 1 il y a inhibition. On note P la
probabilite´ : P = P
(
λa
λb
> 1
)
. Pour plus de simplicite´ on choisira par la suite ∆ta = ∆tb = ∆t.
Dans ce cas si na = nb alors λa =
λa
∆t =
nb
∆t = λb et P = P (λa = λb) = 0.5 ce qui correspond
au maximum de recouvrement entre les deux densite´s de probabilite´. L’hypothe`se nulle utilise
λa = λb et P suit alors une loi uniforme entre 0 et 1. On peut alors tester si la valeur mesure´e
de P pour chaque cas peut eˆtre explique´e ou non par l’hypothe`se nulle de non-changement de
taux. On introduit alors le parame`tre γ qui permet d’appre´hender la proximite´ de la valeur de
P de l’hypothe`se nulle.
– Si P < 0.5, il existe une diminution d’activite´ et on introduit γ = logP
– Si P > 0.5, il existe une augmentation d’activite´ et on introduit γ = − log(1− P).
Par exemple si P = 10−3 alors γ = −3 et il existe 10−3 chances que la diminution observe´e
soit duˆe au hasard. Si P = 0.999 alors γ = +3 et il existe 10−3 chances que l’augmentation
observe´e soit duˆe au hasard.
Si on cherche un niveau de confiance de 95% on cherche P < 0.025 ou P > 0.975 et alors
|γr| = 1.6 comme valeur palier ( |γ| < |γr| ). Si on cherche un niveau de confiance de 99% alors
|γr| = 2.3.
Jusqu’a` pre´sent on a compare´ λa a` λb en conside´rant que si il n’y a pas changement du
taux de sismicite´ de fond au cours du temps. Dans ce cas na est une re´alisation du meˆme
proce´de´ ale´atoire que celui qui a engendre´ nb. Ceci doit eˆtre re´alise´ si l’activite´ sismique
n’est pas stationnaire. C’est le cas notamment si il existe plusieurs chocs principaux qui se
superposent. Par exemple un premier choc M1 est suivit d’un second chos, M2. Comment
e´volue la sismicite´ entre les deux et notamment comment a e´volue´ la sismicite´ associe´e a` M1 ?
M1 est en effet suivi d’une se´rie de re´pliques dont il faut comprendre l’e´volution afin de pouvoir
extraire l’activite´ de fond et pourquoi pas l’activite´ pre´curseur de M2. Pour cela il faut dans un
premier temps ”de´clusteriser” le jeu de donne´es afin de faire ressortir la partie stationnaire des
donne´es (Marsan, 2003). Il faut cependant eˆtre pre´cautionneux car enlever les ”aftershocks”
n’est pas ne´cessairement une bonne chose en fonction de ce que l’on cherche a` de´montrer. il
faut ensuite eˆtre capable de mode´liser le processus qui ge´ne`re les se´isme et son e´volution au
cours du temps sur la base de la connaissance que l’on a sur des pe´riodes inter-sismiques ou
non-e´ruptives. Ce mode`le permet ensuite de trouver une estimation de la distribution the´orique
du taux de sismicite´ si aucun autre changement n’est applique´.
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Figure 3.65: Statistique Gamma applique´e aux taux de l’OVPF pour la pe´riode du 01 De´cem-
bre 2006 au 31 Mars 2007.
Figure 3.66: Statistique Gamma applique´e aux taux obtenus par la me´thode de l’indice de
Kurtosis en multistations pour la pe´riode du 01 De´cembre 2006 au 31 Mars 2007.
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ENDOMMAGEMENT AU SEIN D’UN E´DIFICE VOLCANIQUE
Introduction
Dans ce chapitre nous allons nous inte´resser a` comprendre les de´placements de surface mesure´s
par un re´seau GPS permanent, en particulier a` l’aide des de´placements enregistre´s par le re´seau
GPS permanent de l’Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise. Nous allons e´tudier
un aspect particulier de la de´formation d’un e´difice volcanique en pe´riode pre´-e´ruptive, pe´ri-
ode pendant laquelle on observe fre´quemment une acce´le´ration de la sismicite´ enregistre´e. Ce
phe´nome`ne est parfois accompagne´ d’une acce´le´ration de la de´formation enregistre´e en certaines
stations GPS bien situe´es, ou en certaines stations inclinome´triques (Schmid et al., 2012). Une
telle acce´le´ration n’est pas anodine dans la mesure ou` un calcul simple re´alise´ a` partir d’un mod-
e`le e´lastique d’e´difice volcanique de´forme´ par un re´servoir pressurise´ montre que, si l’e´difice reste
e´lastique, il existe toujours une position d’e´quilibre garantissant qu’un de´placement de surface
limite soit atteint (Lengline´ et al., 2008). Une acce´le´ration de la de´formation de surface implique
donc que l’e´difice ne reste pas e´lastique line´aire, au moins en partie. Comment peut-on rendre
compte de cet e´cart a` l’e´lasticite´ line´aire et expliquer une acce´le´ration du de´placement de sur-
face? En e´lasticite´ le de´placement est proportionnel a` la contrainte et inversement proportionnel
au module e´lastique (module d’Young, ou module de cisaillement). A contrainte constante une
diminution de module e´lastique induit donc une augmentation du de´placement. Une diminution
de module e´lastique est-elle envisageable? Elle est possible si l’on peut conside´rer que l’e´difice
peut s’endommager avec la de´formation. Or la sismicite´ te´moigne d’une de´formation ane´las-
tique dans l’e´difice. Elle peut donc e´ventuellement te´moigner de l’affaiblissement progressif de
l’e´difice sous l’effet de la contrainte; on peut chercher a` quantifier l’endommagement a` partir
de la sismicite´. Cela conduit a` envisager d’expliquer l’e´volution temporelle de la de´formation,
comportant e´ventuellement une acce´le´ration pre´-e´ruptive, a` l’aide d’un mode`le e´lastique non-
line´aire, les modules e´lastiques e´tant de´pendants de l’endommagement de l’e´difice, controˆle´ par
la sismicite´.
D’autres approches pourraient eˆtre envisage´es pour expliquer cette e´volution temporelle de
la de´formation de surface. On pourrait conside´rer par exemple que tout ge´omate´riau, et donc en
particulier un e´difice volcanique, puisse eˆtre repre´sente´ par un mode`le visco-e´lastique pour lequel
la viscosite´ pourrait baisser avec le temps ou la de´formation; mais la justification physique d’un
tel mode`le est a` prouver. Un mode`le visco-e´lastique de type Kelvin a un comportement e´lastique
a` long terme et donc converge vers une de´formation limite controˆle´e par les modules e´lastiques;
un mode`le visco-e´lastique de type Maxwell ou Burgers a a` long terme un comportement de fluide
visqueux avec une de´formation a` vitesse constante inversement proportionnelle a` la viscosite´
du fluide. Une diminution de cette dernie`re pourrait donc conduire a` une acce´le´ration du
de´placement de surface, mais pas une diminution de la viscosite´ e´quivalente du solide dans un
mode`le de Burgers.
On peut e´galement envisager l’effet d’une rhe´ologie e´lasto-plastique de l’e´difice sur la dy-
namique des de´placements de surface lorsque l’e´difice est pressurise´. D’une part l’introduction
d’une discontinuite´ dans la loi de comportement n’est pas favorable a` la re´solution stable des
e´quations diffe´rentielles qui re´gissent cette dynamique; d’autre part l’endommagement, qui est
introduit dans le mode`le comme une diminution progressive des modules e´lastiques, correspond
en re´alite´ a` une augmentation de la de´formation plastique et rend compte de la plastification
progressive de l’e´difice - mais l’endommagement introduit comme une diminution des modules
e´lastiques reste une transformation re´versible. Une rhe´ologie e´lasto-plastique peut donc eˆtre
vue comme un cas extreˆme et instantane´ d’endommagement.
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On pourrait e´galement penser a` introduire une loi de comportement du mate´riau consti-
tuant l’e´difice de´pendant a` la fois de la de´formation et de sa vitesse (”rate-and-state”), ce qui
constituerait une ge´ne´ralisation des lois de comportement e´voque´es pre´ce´demment. Nous ver-
rons par la suite si la simple introduction d’une loi de comportement e´lastique non-line´aire avec
un endommagement de´pendant de la sismicite´ peut s’ave´rer suffisante pour expliquer les de´-
placements de surface mesure´s (notamment leurs ordres de grandeurs et constantes de temps),
ou si au contraire il est ne´cessaire d’envisager une loi de comportement plus complexe. Une
approche d’endommagement semble donc eˆtre un bon point d’entre´e dans l’e´tude de l’effet
que peut avoir l’introduction d’une non-line´arite´ dans les lois qui de´crivent le comportement
rhe´ologique de l’e´difice. Nous e´tudierons ensuite quelles peuvent eˆtre les conse´quences d’un
affaiblissement de l’e´difice, notamment sur la pression dans le re´servoir et le flux de magma
entrant.
Dans la suite de ce chapitre, nous pre´senterons donc l’approche suivie, notamment dans
le cadre de l’article ”A damage model for volcanic edifices: Implications for edifice strength,
magma pressure, and eruptive processes” (Carrier et al., 2015), dans lequel l’e´tude des con-
se´quences de l’affaiblissement de l’e´difice lors de la phase pre´-e´ruptive est de´veloppe´e. Certains
aspects comple´mentaires, concernant notamment le choix des lois et me´thodes utilise´es dans
l’article, seront explicite´s dans la partie qui pre´ce`de. L’article lui-meˆme contient l’essentiel des
re´sultats et conclusions. Dans la partie qui suit, nous verrons e´galement que cette approche
permet d’expliquer un large e´ventail de comportements pre´-e´ruptifs.
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4.1 Mode´lisation de la pressurisation et de la re´action de l’e´diﬁce
4.1.1 Mode`le ge´ome´trique
Nous de´sirons calculer les de´placements de surface dus a` la pressurisation d’un e´diﬁce vol-
canique. Pour cela nous devons d’abord disposer d’un mode`le physique de source de pression.
Lengline´ et al. (2008) ont montre´ qu’un mode`le me´canique simple pouvait eˆtre utilise´ pour
expliquer les de´formations mesure´es sur les volcans de Hawaii et du Piton de la Fournaise
avant 2000. Le mode`le utilise´ par Lengline´ et al. (2008) est constitue´ d’une part d’un mode`le
ge´ome´trique (Figure 4.1) permettant de repre´senter la pressurisation d’un e´diﬁce parfaitement
e´lastique, et d’autre part d’un mode`le de sismicite´. On conside`re que la seule cause de de´for-
mation de l’e´diﬁce est la pressurisation d’un re´servoir contenu dans l’e´diﬁce volcanique. Dans
notre e´tude, nous allons utiliser ce mode`le ge´ome´trique.
, G(t)
r
z = 0
Figure 4.1: Repre´sentation sche´matique du mode`le utilise´ dans cette e´tude pour de´terminer les
de´formations de surface. Un re´servoir magmatique sphe´rique de rayon ar est situe´ a` une profondeur Hr.
Ce re´servoir est mis en pression par l’alimentation en magma de viscosite´ μ et de densite´ ρm a` travers
un conduit de rayon ac dans un demi-espace e´lastique inﬁni de densite´ ρr et de module de cisaillement
G(t), variable avec le temps t. La source de magma est situe´e a` la base du conduit, a` une pression Ps
constante. La pression dans la chambre est note´e Pt(t).
L’e´diﬁce e´tant conside´re´ comme parfaitement e´lastique, la variation de volume du re´servoir
est lie´e a` la surpression a` l’inte´rieur de cette dernie`re (Delaney and McTigue, 1994):
ΔVin(t) = ΔP (t)
πa3r
G
(4.1)
ou` G est le module de cisaillement.
On conside`re que le magma qui traverse le conduit cylindrique a un ﬂux laminaire de´crit par
une loi de Poiseuille. On suppose qu’il n’existe pas de perte de volume de magma, et que toute
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variation du volume de la cavite´ correspond a` une variation identique du volume de magma.
On peut donc e´galer l’expression du de´bit issue de la loi de Poiseuille a` la variation temporelle
du volume de la cavite´, et on obtient l’e´quation diffe´rentielle suivante:
d∆P (t)
dt
=
Ga4c
8µHca3r
(P −∆P (t)) (4.2)
ou` P = ∆Ps −∆P 0r + (ρr − ρm)gHc) est un terme constant correspondant a` la surpression
lorsque la cavite´ est a` l’e´quilibre. L’e´quation 4.2 peut eˆtre alors simplement re´solue et on
obtient l’e´volution de la surpression dans la chambre au cours du temps:
∆P (t) = P (1− e− tτ ) (4.3)
ou`
τ =
8µHca
3
r
Ga4c
(4.4)
est la constante de temps du syste`me d’approvisionnement. Les de´placements de surface peu-
vent alors eˆtre calcule´s a` la verticale du toit du re´servoir (axe du mode`le) (Delaney and McTigue,
1994):
umaxz (t) =
(1− ν)a3r
GH2r
P (1− e− tτ ) (4.5)
et a` une distance r de l’axe du mode`le:
uz(t, r) = u
max
z (t)[1 + (
r
Hr
)2]−3/2 (4.6)
Seule l’amplitude du mouvement change lorsque l’on s’e´loigne du toit du re´servoir, l’e´volution
temporelle reste la meˆme. Les e´quations 4.5 et 4.6 montrent que dans le cas e´lastique le mode`le
converge ne´cessairement vers une position d’e´quilibre.
Sur les volcans Hawaiiens, il a e´te´ observe´ que la de´formation de l’e´difice restait limite´e alors
que le taux de sismicite´ acce´le`rait. Afin d’expliquer la forme de la sismicite´ Lengline´ et al. (2008)
s’inspire des observations faites quelques anne´es auparavant par Grasso and Bachelery (1995).
En effet, la distribution temporelle de la sismicite´ est caracte´rise´e par ces auteurs par une loi
puissance, comme le sont les processus critiques auto-organise´s (Grasso and Sornette, 1998).
Les e´tudes de Garcimartin et al. (1997); Zapperi et al. (1997); Johansen and Sornette (2000)
ont montre´ que l’e´volution de l’endommagement avant une rupture suivait une loi puissance
du type:
D = a+ b(σc − σ)−γ (4.7)
ou` σc est la contrainte a` la rupture et γ est compris entre 0 et 1.
Lengline´ et al. (2008) ont fait l’hypothe`se que l’endommagement cumule´ e´tait e´quivalent a` la
sismicite´ cumule´e. Si dσ/dt = cste alors l’endommagement et donc la sismicite´ suivent une loi
puissance. Si la contrainte prend la forme σ = P0−∆P (t), avec δP (t) de´crit par l’e´quation 4.3 et
P0 = Plitho(zr)+∆P
0
r alors l’endommagement et donc la sismicite´ suivent une loi exponentielle
du type D(t) = a+b′e
γt
τ . Dans la pratique Lengline´ et al. (2008) montrent qu’il est tre`s difficile
de de´terminer si les donne´es sont ajuste´es par une loi puissance ou une loi exponentielle, une
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constatation qui peut s’expliquer par le fait que la pression augmente a` peu pre`s line´airement
lorsqu’elle se rapproche de sa valeur limite. De´formation et sismicite´ ont donc fait l’objet de
mode´lisations avec des points de vue diffe´rents du point de vue de l’endommagement, avec un
mode`le d’endommagement de´pendant de la pression pour la sismicite´, mais un mode`le e´lastique
parfait, donc non endommage´, pour la de´formation - l’ide´e e´tant plutoˆt d’expliquer sismicite´
et de´formation a` l’aide d’un mode`le de pressurisation unique. Cependant ce mode`le n’explique
pas certaines observations faites au Piton de la Fournaise qui montrent a` la fois une acce´le´ration
du taux de sismicite´ cumule´ et une acce´le´ration de la de´formation (c.f. figure 4.18, partie 4.3,
(Carrier et al., 2015) ).
4.1.2 Prise en compte de l’endommagement dans la mode´lisation des de´-
placements
Au lieu d’introduire l’endommagement dans le mode`le uniquement pour expliquer la forme de
la sismicite´ comme il a e´te´ fait pre´ce´demment par Lengline´ et al. (2008) nous allons introduire
l’endommagement comme un parame`tre du mode`le expliquant les de´formations. Dans ce cas
on n’utilise pas l’endommagement pour expliquer la loi de sismicite´ mais on utilise la sismicite´
afin de de´terminer une loi d’endommagement.
Comme pre´ce´demment nous conside´rons que la sismicite´ est un te´moin de l’endommagement
de la structure de l’e´difice. Cet endommagement a lieu graduellement dans le temps. L’endommagement
te´moigne de la rupture plus ou moins importante d’une partie de l’e´difice. Endommage´, l’e´difice
perd de la rigidite´ et son module de cisaillement diminue. On ne conside`re donc plus le module
de cisaillement comme une constante mais comme une variable. La variation de volume du
re´servoir magmatique s’e´crit alors:
∆Vin(t) =
∆P (t)
G(t)
pia3r (4.8)
et l’e´quation diffe´rentielle 4.2 devient :
d∆P (t)
dt
=
Ga4c
8µHca3r
(P −∆P (t)) + ∆P (t)
G(t)
dG(t)
dt
(4.9)
L’e´quation 4.9 n’e´tant plus une e´quation diffe´rentielle du premier ordre a` coefficients con-
stants il n’existe pas de solution analytique. La surpression ∆P (t) sera donc calcule´e nume´rique-
ment a` l’aide d’une me´thode de Runge-Kutta d’ordre 4 a` pas adaptatif.
Le de´placement associe´ a` une sphe`re en croissance pour ar  Hr est donne´ par Delaney
and McTigue (1994) :  uxuy
uz
 = a3r(1− ν)
G(t)
∆P (t)
 x/R3y/R3
Hr/R
3
 (4.10)
ou` R =
√
x2 + y2 +H2r =
√
r2 +H2r , r e´tant la distance horizontale a` l’axe du mode`le.
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On peut inclure la correction de surface libre (bien que celle-ci ne change pas la forme
temporelle de la solution) (Lisowski, 2006): uxuy
uz
 = a3r(1− ν)
G(t)
∆P (t)
{
1 +
(
ar
Hr
)3( 1 + ν
10− 14ν +
15
4
(
Hr
R
)2 ν − 2
5ν − 7
)} x/R3y/R3
Hr/R
3

(4.11)
Approche line´aire de l’endommagement
L’endommagement a e´te´ introduit par Kachanov (1958) a` partir de la notion de contrainte
effective, qui est la contrainte σ′ qui s’applique re´ellement sur la partie non endommage´e du
solide (voir paragraphe 2.2.1.2). Le coefficient d’endommagement D est de´fini comme e´tant e´gal
a` la variation relative de la surface sur laquelle s’applique la contrainte effective, c’est-a`-dire
au rapport de la surface rompue sur la surface totale. Dans le cas d’un chargement uniaxial,
la de´formation est e´gale a`:
 =
σ′
E
=
σ
(1−D)E (4.12)
E′ = (1−D)E (4.13)
est le module d’Young effectif du mate´riau, c’est-a`-dire le module d’Young du mate´riau ho-
moge`ne e´quivalent. Cette approche permet d’e´crire le module de cisaillement comme une
fonction simple de l’endommagement D(t) a` un instant t donne´, et du module de cisaillement
initial:
Geff (t) = (1−D(t))G0 (4.14)
Il s’agit donc d’une approche d’endommagement scalaire, homoge`ne et isotrope, que nous
adopterons dans cette e´tude. Elle est line´aire dans la mesure ou` D(t) ne de´pend pas de G.
On peut, assez naturellement, envisager une line´arite´ supple´mentaire dans la distribution
temporelle de l’endommagement. En effet, si l’on conside`re que la surface est rompue lors d’un
se´isme, on peut conside`rer que chaque se´isme rompt la meˆme surface, alors D(t)n(t) =
∆
nT
= δ ou`
n(t) est le nombre total de se´ismes ayant eu lieu a` l’instant t, correspondant a` l’endommagement
D(t), et nT est le nombre total de se´ismes correspondant a` l’endommagement total ∆; δ est
l’endommagement incre´mental moyen. Alors
Geff (t) = G0
(
1− n(t)
nT
∆
)
= G0 (1− n(t)δ) (4.15)
de´croit proportionellement au nombre de se´ismes. Cette approche reste limite´e au cas ou`
l’on connait l’endommagement total, ce qui n’est pas tre`s re´aliste et le nombre de se´ismes total,
ce qui n’est pas toujours facile dans un processus e´ruptif ou` les se´ismes peuvent devenir tre`s
nombreux ou cache´s par le tre´mor lorsque l’e´ruption approche et l’endommagement tend vers sa
valeur maximale. Si l’on fixait un endommagement incre´mental supe´rieur a` l’endommagement
moyen ∆nT , Geff pourrait devenir ne´gatif a` partir d’un nombre de se´ismes suffisamment grand.
Dans la pratique il faut donc envisager des valeurs faibles pour l’endommagement incre´mental
dans cette approche.
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Approche non-line´aire de l’endommagement
Le fait que cette approche conduise a` un module de cisaillement effectif ne´gatif quand l’endommagement
croit et que cette condition n’est plus remplie, et non pas a` un module de cisaillement nul comme
on pourrait l’attendre incite a` penser que cette approche est une approximation line´aire d’un
processus qui ne l’est pas. Meˆme si l’on peut ge´ne´raliser la notion de module effectif avec la
notion de module tangent (de´rive´e de la courbe contrainte-de´formation), le fait que ce module
tangent puisse devenir ne´gatif ne signifie pas que l’on puisse conside´rer que le module effectif
puisse le devenir dans une approche d’endommagement. En effet la physique de la de´formation
lorsque la re´sistance de la roche diminue (partie post-pic de la courbe contrainte-de´formation,
a` module tangent ne´gatif) est diffe´rente de la physique de la de´formation pre´-pic. En post-pic,
la de´formation est plastique irre´versible avec un coefficient de frottement interne qui diminue,
alors qu’en pre´-pic la de´formation garde une composante e´lastique re´versible (dont la part
diminue lorsque l’endommagement croˆıt) (paragraphe 2.1). Un module de cisaillement ne´gatif
n’est donc pas physiquement admissible.
L’approche line´aire a` chaque e´tape d’endommagement revient a` conside´rer que la surface
a` rompre n’augmente pas (ou augmente tre`s peu), comme si elle e´tait tre`s grande par rapport
a` l’incre´ment rompu; les contraintes se transfe`rent bien sur la surface qui reste, mais celle-ci
change tre`s peu: la contrainte effective s’appliquant sur la surface a` rompre augmente tre`s
faiblement. Une approche plus ge´ne´rale et plus physique de l’augmentation progressive de
l’endommagement et de sa mode´lisation pour de grandes valeurs lorsqu’un solide sous con-
trainte se rapproche de la rupture peut eˆtre trouve´e en conside´rant l’endommagement comme
un processus re´cursif; a` chaque e´tape les modules e´lastiques sont diminue´s d’une quantite´ par
rapport a` l’e´tape pre´ce´dente: a` l’e´tape i (donc apre`s i ruptures occasionnant un endommage-
ment incre´mental δ)
G′i+1 = G
′
i(1− δ) (4.16)
Apre`s N e´tapes de rupture le module de cisaillement effectif peut alors s’e´crire en fonction
du module de cisaillement initial non endommage´ G0:
G′N = G0(1− δ)N (4.17)
Il de´croit donc en loi puissance, un re´sultat de´ja` mis en e´vidence par Amitrano and Helm-
stetter (2006). Si le produit Nδ reste tre`s infe´rieur a` 1, l’expression du module de cisaillement
(e´quation 4.17) tend vers l’expression donne´e par l’e´quation (4.15): on retrouve un comporte-
ment line´aire pour un endommagement total suffisamment faible. Par contre ce mode`le permet
bien d’obtenir un module de cisaillement nul lorsque le nombre de ruptures devient tre`s grand.
Walsh (1965); Budiansky and O’connell (1976); Kemeny and Cook (1986) ont exprime´
l’endommagement en fonction de la densite´ de fractures χ:
D = λχ (4.18)
ou` λ ≈ 3.
La densite´ de fractures peut elle-meˆme s’exprimer, suivant le nombre de dimensions de l’espace
conside´re´, en fonction du nombre de ruptures n, de la dimension caracte´ristique des fractures
c et de l’espace a` rompre L:
χ = n
( c
L
)λ
(4.19)
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ou` λ repre´sente la dimension de l’espace a` rompre et des fractures, suppose´e identique. L’endommagement
incre´mental peut donc s’e´crire
δ =
( c
L
)λ
(4.20)
Dans le cas d’un mode`le 2D ou` la propagation de la fracturation s’effectuera suivant une seule
dimension, l’endommagement incre´mental pourra s’e´crire
δ =
c
H
(4.21)
ou` H est la longueur qui reste a` rompre a` chaque incre´ment.
Dans la pratique, les taux de sismicite´ mesure´s le sont quotidiennement et il faut envisager
que les endommagements incre´mentaux ne soient pas identiques d’un jour a` l’autre. Dans ce
cas le module de cisaillement effectif au N -ie`me jour s’e´crit
G′N = G0
i=N∏
i=1
(1− δi)ni (4.22)
δi e´tant l’endommagement incre´mental au jour i, et ni le nombre de se´ismes ayant eu lieu le
jour i.
Choix d’une loi d’endommagement
Dans le paragraphe pre´ce´dent nous avons mis en e´vidence deux lois d’endommagement pos-
sibles, base´es sur l’utilisation du taux de sismicite´, l’une (e´quation 4.22) e´tant plus ge´ne´rale
que l’autre, simplement line´aire (e´quation 4.15). Dans ce paragraphe nous allons chercher
laquelle est la plus pertinente pour repre´senter l’endommagement, a` partir de taux de sismicite´
et de de´placements re´ellement mesure´s. Dans un premier temps cependant, nous allons re´-
soudre l’e´quation diffe´rentielle (4.9) et repre´senter les variations temporelles des variables qui
caracte´risent le mode`le, dans le cas d’un endommagement simplement line´aire.
Etude des variations temporelles des variables du mode`le, dans le cas d’un en-
dommagement line´aire Dans ce mode`le, les parame`tres de´crivant la ge´ome´trie du mode`le
sont choisis a` partir des re´sultats obtenus sur le Piton de la Fournaise par Peltier et al. (2007)
et Prono et al. (2009), et du mode`le de Lengline´ et al. (2008). On conside`re donc un e´difice
volcanique constitue´ d’une chambre magmatique de 800m de rayon a` 2000m de profondeur,
alimente´e par un conduit de 10km de long et de 0.5m de rayon. La viscosite´ est de 100Pa.s,
la re´sistance initiale introduite via le module de cisaillement initial 70GPa, P = 30MPa et
la surpression initiale dans le re´servoir conside´re´e comme nulle. La diminution du module de
cisaillement est dans ce paragraphe conside´re´e comme line´aire. La surpression est calcule´e a`
partir de l’e´quation diffe´rentielle non-line´aire 4.9 a` partir d’un sche´ma nume´rique Runge-Kutta
d’ordre 4 avec un pas de temps adaptatif du 6e`me ordre, les autres variables du syste`me sont
calcule´es a` partir de la surpression.
La figure 4.2 repre´sente l’e´volution temporelle des diffe´rentes variables au sein de l’e´difice
volcanique pour diffe´rentes variations temporelles du module de cisaillement. La figure 4.2
repre´sente la constante de temps, la surpression dans le re´servoir, la variation de volume, le
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de´bit et le de´placement vertical en fonction du temps, lorsque le module de cisaillement de´croˆıt
line´airement.
Dans le cas e´lastique, la surpression et le volume du re´servoir, ainsi que le de´placement
vertical augmentent de`s la mise en pression du re´servoir puis se stabilisent; le de´bit diminue
puis se stabilise. La valeur finale de ces variables du mode`le correspond a` la position d’e´quilibre
de ce syste`me e´lastique pressurise´.
L’introduction d’un endommagement entraine la diminution du module de cisaillement et
la croissance de la constante de temps du syste`me. Pour un endommagement suffisant, la
surpression n’atteint plus une valeur d’e´quilibre comme dans le cas e´lastique, elle diminue, ce
qui provoque une augmentation du gradient de pression dans le conduit et une augmentation
du de´bit. Le volume aumgente et le de´placement vertical de surface acce´le`re. Ce dernier
e´tant proportionnel au rapport ∆Pr(t)G(t) , son augmentation est le re´sultat de la compe´tition entre
diminution de la surpression dans le re´servoir et diminution de G: la surpression diminue moins
vite que G car l’approvisionnement en magma augmente avec le gradient de pression dans le
conduit et contribue donc a` faire remonter la pression par rapport a` ce qu’elle serait sans
approvisionnement (c’est-a`-dire exactement e´gale a` la re´action de l’e´difice). En conse´quence
le de´placement vertical peut acce´le´rer alors que la pression diminue, ce qui est contre-intuitif
lorsque l’on raisonne en terme de mate´riau parfaitement e´lastique.
La figure 4.3 montre l’influence de l’e´loignement par rapport au centre de l’e´difice sur les
de´placements de surface observe´s. On constate que les plus fortes acce´le´rations sont observe´es
a` l’aplomb du crate`re, l’amplitude des de´placement diminue ensuite avec l’e´loignement.
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Figure 4.2: Repre´sentation de la de´formation verticale observe´e lors de la pressurisation du re´ser-
voir magmatique (pression a` la base du conduit d’alimentation constante), pour diffe´rents taux de
de´croissance temporelle du module de cisaillement. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 0.5m,
Hr = 2000m, Hc = 10000m, µ = 100Pa.s, G0 = 70GPa, P = 30MPa, r = 800m. Le module de ci-
saillement minimum atteint est Gmin = G0 (bleu fonce´), G0/1.5 (bleu), G0/2 (turquoise), G0/5 (vert),
G0/8 (jaune), G0/10 (orange), G0/20 (rouge) et G0/50 (brune).
Comparaison des lois d’endommagement, fonctions line´aire et puissance Dans ce
paragraphe nous allons imposer des variations du module de cisaillement de´termine´es par les
lois d’endommagement de´crites au paragraphe 4.1.2 et 4.1.2, et nous allons examiner leur per-
tinence pour l’explication des de´placements mesure´s en surface.
Les parame`tres ge´ome´triques et physiques du mode`le sont identiques a` ceux choisis dans le
paragraphe pre´ce´dent. Les variables re´sultats du mode`le sont calcule´es a` une distance de 800m
du centre de l’e´difice, correspondant a` la distance a` laquelle la station GPS dont les donne´es
sont utilise´es dans la figure 4.4 se trouve. La figure 4.4 pre´sente le taux de sismicite´, le module
de cisaillement, et les re´sultats des mode´lisations de la surpression dans le re´servoir, du de´bit,
de la variation de volume et du de´placement de surface en fonction du temps, pour diffe´rents
mode`les de loi d’endommagement, pour la pe´riode du 1er Janvier 2007 au 31 Mars 2007 au
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Figure 4.3: Repre´sentation de la de´formation verticale observe´e lors de la pressurisation du re´servoir
magmatique (pression a` la base du conduit d’alimentation constante) en fonction de la distance par
rapport au centre de l’e´difice. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 0.5m, Hr = 2000m, Hc =
10000m, µ = 100Pa.s, G0 = 50GPa, P = 30MPa. Le module de cisaillement minimum atteint est
Gmin = G0/50Pa.
Piton de la Fournaise.
Les de´placements mode´lise´s a` l’aide de la loi d’endommagement line´aire avec le taux de sis-
micite´ ne s’e´loignent de la solution e´lastique que pour des valeurs d’endommagement incre´men-
tal supe´rieures a` 99% (Figure 4.4), sans permettre d’obtenir une acce´le´ration du de´placement
vertical comme le montrent les donne´es. Cette loi d’endommagement ne permet pas de faire
diminuer G suffisamment pour que le de´placement vertical calcule´ en surface puisse repre´senter
les donne´es. La loi d’endommagement 4.22 permet de faire varier le module de cisaillement
G plus largement et de repre´senter un de´placement vertical en surface de l’ordre de grandeur
du de´placement mesure´. Le fait que cette loi non-line´aire produise un endommagement bien
supe´rieur a` la loi line´aire tend a` montrer qu’une partie importante de l’endommagement est
induite par l’interaction entre les fractures: l’endommagement cre´e´ par N ruptures de longueur
c est bien supe´rieur a` celui cre´e´ par une rupture unique de longueur Nc. Cela peut avoir des
conse´quences sur la compre´hension que nous avons de la distribution de l’endommagement re´el
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le long d’une fracture : celui-ci pourrait eˆtre par exemple plus important au voisinage des ex-
tre´mite´s de la fracture que le long de celle-ci. C’est cette dernie`re loi (4.22) que nous utiliserons
par la suite pour mode´liser l’ensemble des de´placements enregistre´s sur le re´seau GPS du Piton
de la Fournaise, pendant la pe´riode du 1er Janvier 2007 au 31 Mars 2007.
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Figure 4.4: Endommagement cumule´, constante de temps, module de cisaillement, variation de
volume, de´bit, surpression dans le re´servoir et de´placement vertical en fonction du temps, pour diffe´rentes
loi d’endommagement. Le nombre cumule´ de se´ismes volcano-tectoniques est repre´sente´ en tirete´, le
de´placement vertical mesure´ par GPS est repre´sente´ en vert.
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4.1.3 Mode`le de re´fe´rence et e´tude de sensibilite´ du mode`le
Dans ce paragraphe nous allons d’abord construire un mode`le de re´fe´rence le plus proche
possible de la re´alite´, puis nous allons e´tudier la sensibilite´ des variables re´sultats du mode`le
aux variations des parame`tres d’entre´e.
Mode`le de re´fe´rence
Un mode`le de re´fe´rence est construit, comme dans le paragraphe pre´ce´dent, a` partir d’un
mate´riau initialement parfaitement e´lastique (G0 = 100 GPa), comprenant un re´servoir mag-
matique de 800 m de rayon situe´ a` 2000 m de profondeur et alimente´ par un conduit vertical de
10 km de hauteur et de 0.5 m de diame`tre. La viscosite´ du magma est prise e´gale a` 100 Pa.s,
la surpression d’e´quilibre P = 30 MPa. La surpression initiale dans la chambre est conside´re´e
comme nulle. La sismicite´ utilise´e est celle qui a e´te´ enregistre´e sur le Piton de la Fournaise
par le re´seau sismologique de l’OVPF pour la pe´riode du 01 Janvier 2007 au 31 Mars 2007. La
loi d’endommagement utilise´e est la loi non-line´aire (e´quation 4.22) avec un endommagement
incre´mental δ = 1.10−4. La constante de temps d’approvisonnement du syste`me est d’environ 8
jours. Le calcul du de´placement vertical est re´alise´ pour une station situe´e a` 800 m de l’axe du
mode`le, ce qui correspond a` la distance moyenne des stations GPS installe´e autour du crate`re
Dolomieu, au Piton de la Fournaise.
Les re´sultats obtenus pour ce mode`le de re´fe´rence (Figure 4.5) montrent que le module de
cisaillement diminue d’environ un ordre de grandeur, de fac¸on inverse au nombre de se´ismes
cumule´. La surpression dans le re´servoir magmatique augmente pour atteindre son maximum
au jour 40, puis diminuer. 40 jours repre´sente 5 fois la constante de temps d’approvisionnement
du syste`me; la pression dans le re´servoir est donc au voisinage de la pression d’e´quilibre et ne
de´pend plus de la surpression initiale - en particulier la surpression pourrait eˆtre initialement
e´gale a` la surpression d’e´quilibre sans qu’il n’y ait de conse´quence sur la surpression au jour
40. On voit donc que la dynamique du syste`me poste´rieure au jour 40 (dans le cas de la figure
4.5) semble surtout controˆle´e par l’endommagement, et que les forces de pression pendant
cette pe´riode sont, au premier ordre, voisines de la re´action de l’e´difice. Nous allons voir
ne´anmoins que l’approvisionnement joue tout de meˆme un roˆle de´terminant dans la dynamique
du de´placement.
Le de´placement de surface vertical et le volume du re´servoir magmatique, qui varient pro-
portionnellement au rapport entre ∆Pr(t) et G(t), et donc inversement proportionnellement a`
G(t), varient de fac¸on analogue au nombre de se´ismes cumule´s. Cette analogie est controˆle´e en
partie par la loi d’endommagement, elle le serait totalement si la surpression restait constante.
Mais l’approvisionnement continue, le flux de magma entrant augmentant avec le gradient de
pression lorsque la surpession baisse dans le re´servoir, ce qui garantit que la surpression dans le
re´servoir diminue moins vite que la re´action de l’e´difice. Le de´placement de surface peut alors
acce´le´rer bien que la surpression dans le re´servoir diminue. On voit donc qu’on retrouve avec
les donne´es re´elles le comportement qui avait e´te´ mis en e´vidence sur un mode`le synthe´tique
simple d’endommagement.
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Etude de sensibilite´ du mode`le
Les e´quations 4.9, 4.3 et 4.23 et l’analyse faite dans les paragraphes pre´ce´dents montrent que
deux e´le´ments sont particulie`rement importants pour comprendre la dynamique non-line´aire
de ce syste`me sous pression:
1. la variation temporelle deG sous l’effet de l’endommagement, et donc la loi d’endommagement;
une loi e´tant choisie, c’est la valeur du parame`tre d’endommagement incre´mental δ = cH
qui va eˆtre d’un inte´reˆt particulier;
2. l’approvisionnement magmatique et donc les parame`tres qui le contraignent, notamment
ceux qui controˆlent sa pseudo-constante de temps τ = 8µHca
3
r
G(t)a4c
, ainsi que la surpression a`
l’e´quilibre e´lastique, P . Les plus sensibles sont le rayon du conduit ac qui apparait a` la
puissance 4 et qui est mal connu, le rayon du re´servoir ar qui apparait a` la puissance 3
mais dont l’intervalle de valeurs possibles est mieux cerne´ que celui de ac, et la viscosite´ µ
qui peut varier de plusieurs ordres de grandeur suivant le contenu en gaz et la tempe´rature
du magma.
Les figures 4.5 et 4.6 montrent l’influence d’une variation de 10 et 20% des diffe´rents
parame`tres du mode`le sur les variables caracte´ristiques du mode`le: module de cisaillement,
surpression dans le re´servoir magmatique, variation de volume, de´bit de magma entrant et
de´placement vertical de la surface. Nous allons examiner ci-dessous l’influence de chacun des
parame`tres du mode`le sur la dynamique et l’amplitude de ces variables.
– ar : son augmentation fait croˆıtre la pseudo-constante de temps du syste`me, ce qui induit
une diminution de la surpression dans le re´servoir (Figures 4.5 et 4.6), a` un instant
donne´, toutes quantite´s e´tant e´gales par ailleurs. ar controˆle la variation de volume et le
de´placement de surface, indirectement par son controˆle sur la surpression et directement
par sa pre´sence a` la puissance 3 dans l’expression de ces deux quantite´s : ∆V = pia
3
r∆Pr(t)
G(t)
et Uz(t) ∝ a3r ∆Pr(t)G(t) . La figure 4.7 montre qu’une augmentation de 20% de ar induit une
diminution de la surpression dans le re´servoir de 40 a` 20 % par rapport a` la surpression de
re´fe´rence, une augmentation progressive de la variation de volume et du de´placement de
50% et une augmentation de la constante de temps de 70%. L’influence de la variation de
ar sur la surpression est plus sensible pour des temps infe´rieurs ou e´gaux a` la constante de
temps, et inversement pour la variation de volume et le de´placement de surface (Figure
4.7).
– ac : son augmentation entraine une diminution de la pseudo-constante de temps et une
augmentation de la surpression dans le re´servoir. Une augmentation de 20% de ac induit
une diminution de 50% de la constante de temps, une augmentation de 100% de la
surpression dans le re´servoir, de la variation de volume et du de´placement de surface; ces
perturbations diminuent progressivement au cours du temps (Figure 4.8). La dynamique
du syste`me devient plus rapide donc le maximum de pression est atteint plus rapidement
que dans le cas re´fe´rence. L’augmentation de la surpression a` un instant donne´ induit une
augmentation de la variation de volume et du de´placement de surface. La diminution de
la constante de temps induit une re´-augmentation relative de la pression pour les temps
longs, et donc, G restant e´gal a` sa valeur de re´fe´rence, a` une augmentation relative du
volume et du de´placement vertical de la surface.
– Hr : la profondeur du re´servoir magmatique n’intervient ni dans l’e´quation diffe´rentielle,
ni dans l’expression de la variation de volume, mais uniquement dans l’expression du
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de´placement de surface. Ainsi une variation de Hr n’a d’influence que sur le de´place-
ment de surface et cette influence ne de´pend pas du temps (Figures 4.5,4.6 et 4.9). Une
augmentation de 20% de Hr induit une diminution de 27% du de´placement de surface
(Figure 4.9).
– Hc : une augmentation de la longueur du conduit vertical entraˆıne une augmentation
de la constante de temps. Le processus de pressurisation a donc une dynamique plus
lente. La perturbation est particulie`rement marque´e en de´but de processus, lors de la
mise en pression de l’e´difice, pour la surpression dans la chambre et les variables qui en
de´pendent. La surpression maximale atteinte dans le re´servoir est plus faible, de meˆme
que la variation de volume et le de´placement de surface (Figures 4.5; 4.6 et 4.10). Une
augmentation de 20% de la longueur du conduit induit une augmentation de 20% de la
constante de temps et une diminution initiale de 15% de la surpression, de la variation
de volume et du de´placement qui tend a` diminuer au cours du temps (Figure 4.10).
– µ : une augmentation de 10 ou 20% de la viscosite´ a le meˆme impact sur la dynamique
du syste`me qu’une variation de 10 ou 20% de la longueur du conduit (Figures 4.5; 4.6
et 4.11). En effet, la viscosite´ intervient de la meˆme manie`re que la longueur du conduit
dans la pseudo-constante de temps τ = 8µHca
3
r
G(t)a4c
. Il faut noter cependant que la viscosite´
prend des valeurs dans un intervalle beaucoup plus grand que celui de Hc.
– G0 : une augmentation du module de cisaillement initial se traduit par une diminution
de la pseudo-constante de temps du syste`me. Ceci entraˆıne une augmentation de la sur-
pression dans le re´servoir et une diminution de la variation de volume et du de´placement
de surface (Figures 4.5 et 4.6). L’influence de l’augmentation de la re´sistance initiale de
l’e´difice est plus importante en de´but de processus (Figure 4.12). De meˆme l’e´cart par
rapport au mode`le de re´fe´rence est plus important en de´but de processus pour la surpres-
sion, la variation de volume et le de´placement de surface. Une augmentation initiale de
20% du module de cisaillement implique une augmentation initiale de 20% de la surpres-
sion dans le re´servoir qui tend a` diminuer avec le temps. On observe paralle`lement une
diminution progressive de 0 a` presque 15% de la variation de volume et du de´placement
de surface.
– P : le terme P de l’e´quation diffe´rentielle 4.9 n’intervient ni dans la pseudo-constante de
temps ni dans l’expression de la variation de volume et du de´placement (en dehors de son
influence sur la surpression via l’e´quation diffe´rentielle). Ainsi son influence est constante
au cours du temps (Figure 4.13). Une augmentation du terme P induit une augmentation
de la surpression dans le re´servoir et par conse´quent une augmentation de la variation de
volume et du de´placement de surface (Figures 4.5 et 4.6). Une augmentaion de 20% du
terme P induit alors une augmentation de 20% des variables re´sultats: surpression dans
le re´servoir, variation de volume, de´placement de surface et de´bit (Figure 4.13).
– δ = cH : l’endommagement incre´mental δ a une influence directe sur l’e´volution temporelle
du module de cisaillement et donc sur la dynamique du syste`me. Une augmentation de sa
valeur signifie que l’endommagement est plus efficace, donc que la re´sistance de l’e´difice
diminue plus rapidement. En de´but de processus cette influence reste ne´gligeable et les
variables de surpression, variation de volume et de´placement de surface restent semblables
a` celles observe´es dans le cas de re´fe´rence (Figures 4.5, 4.6 et 4.14). La diffe´rence avec
le mode`le de re´fe´rence croit avec l’endommagement cumule´. Dans le cas d’une variation
de 10% du parame`tre d’endommagement, on constate que la surpression diminue par
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rapport au mode`le de re´fe´rence a` partir du jour 40. Cette surpression est associe´e a` une
diminution du module de cisaillement et les variations de volume et le de´placement de
surface re´sultant sont supe´rieurs a` ceux observe´s pour le mode`le de re´fe´rence (Figure
4.5). Dans le cas d’une variation de 20% on constate qu’une fois le maximum atteint la
surpression dans l’e´difice diminue de manie`re importante. A ce moment le rapport entre
surpression et module de cisaillement se trouve infe´reur a` ce qu’il e´tait dans le mode`le de
re´fe´rence et la variation de volume et le de´placement de surface se trouvent infe´rieurs au
mode`le de re´fe´rence. Alors que le module de cisaillement continue de diminuer, la sur-
pression dans le re´servoir augmente de nouveau; le rapport ∆Pr(t)G(t) augmente pour devenir
supe´rieur a` celui du mode`le de re´fe´rence. La variation de volume et le de´placement de
surface sont alors supe´rieurs a` ceux observe´s sur le mode`le de re´fe´rence aux meˆmes temps.
Une augmentation de 20% de l’endommagement incre´mental induit une diminution du
module de cisaillement atteignant 40% en fin de processus, une augmentation progressive
de la constante de temps atteignant 50%, une diminution de la surpression dans le re´ser-
voir d’autant plus marque´e que l’on s’approche des e´ruptions de fe´vrier (jours 48) et de
mars (jour 89). La variation de volume et le de´placement de surface sont peu affecte´s par
la modification de l’endommagement incre´mental en de´but de processus (les 50 premiers
jours) puis une augmentation de pre`s de 20% est observe´e. Les variables finissent alors
par se rapprocher de la valeur de re´fe´rence (Figure 4.14).
Les figures 4.5, 4.6 et 4.14 permettent de remarquer qu’une variation dans l’endommagement
incre´mental modifie conside´rablement la dynamique de la surpression, du de´placement
vertical et de la variation de volume, et tend a` augmenter leur variabilite´. Cette vari-
abilite´ est due au processus de re´alimentation du re´servoir qui apparait a` chaque fois que
la pression baisse dans le re´servoir: le gradient de pression augmente dans le conduit, le
flux croit et la pression augmente dans le re´servoir. Lorsque la pression baisse dans le
re´servoir a` la suite de l’endommagement et de la de´formation non-line´aire de l’e´difice, le
flux de magma profond tend a` la faire augmenter. Lorsque la pression baisse plus a` la
suite d’un endommagement accru, elle est amene´e a` remonter plus fortement.
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Figure 4.5: Mode`le de re´fe´rence (tirete´) et influence d’une augmentation de 10% des parame`tres
du mode`le (ar, ac, hr, hc, µ, G0, P et c/H) sur les variables caracte´ristiques du mode`le: module de
cisaillement (G en GPa), surpression dans le re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), variation de volume
(∆V en m3), de´bit entrant dans le re´servoir (Q en m3/jour), et de´placement de surface vertical (Uz en
m). La diminution du module de cisaillement est obtenue par la loi d’endommagement 4.22. Parame`tres
du mode`le de re´fe´rence: ar0 = 800 m, hr0 = 2000 m, hc0 = 10 km, ac0 = 0.5 m, µ0 = 100 Pa.s, P0 = 30
MPa, et G00 = 100 GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode
repre´sente´e commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007. La courbe rose pre´sente la
sismicite´ utilise´e.
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Figure 4.6: Mode`le de re´fe´rence (tirete´) et influence d’une augmentation de 20% des parame`tres
du mode`le (ar, ac, hr, hc, µ, G0, P et c/H) sur les variables caracte´ristiques du mode`le: module de
cisaillement (G en GPa), surpression dans le re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), variation de volume
(∆V en m3), de´bit entrant dans le re´servoir (Q en m3/jour), et de´placement de surface vertical (Uz en
m). La diminution du module de cisaillement est obtenue par la loi d’endommagement 4.22. Parame`tres
du mode`le de re´fe´rence: ar0 = 800 m, hr0 = 2000 m, hc0 = 10 km, ac0 = 0.5 m, µ0 = 100 Pa.s, P0 = 30
MPa, et G00 = 100 GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode
repre´sente´e commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007. La courbe rose pre´sente la
sismicite´ utilise´e.
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Figure 4.7: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre ar. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.8: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le re´servoir
magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant dans
le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre ac. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.9: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre hr. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.10: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre hc. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.11: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre µ. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.12: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans
le re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit
entrant dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du
temps, pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre G0. Parame`tres du
mode`le de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.13: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre P . Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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Figure 4.14: Variation relative du module de cisaillement (G en GPa), de la surpression dans le
re´servoir magmatique (∆Pr en Pa), de la variation de volume du re´servoir (∆V en m
3), du de´bit entrant
dans le re´servoir (Q en m3/jour), et du de´placement de surface vertical (Uz en m) en fonction du temps,
pour une variation de 20% par rapport au mode`le de re´fe´rence du parame`tre δ. Parame`tres du mode`le
de re´fe´rence: ar0 = 800m, hr0 = 2300m, hc0 = 10km, ac0 = 0.5m, µ0 = 100Pa.s, P0 = 30MPa, et
G00 = 100GPa. La station conside´re´e est place´e a` 800 m du sommet de l’e´difice. La pe´riode repre´sente´e
commence le 1er Janvier 2007 et se termine le 31 Mars 2007.
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4.2 Estimation des parame`tres du mode`le
Dans la partie pre´ce´dente nous avons vu que les parame`tres du mode`le pouvaient eˆtre se´pare´s
en deux groupes:
– des parame`tres que l’on peut appeler ”structuraux” dans la mesure ou` ils permettent de
de´crire la ge´ome´trie du mode`le, la source de pression et le transfert de magma;
– le parame`tre d’endommagement incre´mental δ.
Dans l’article joint dans ce chapitre, nous montrons que la simple donne´e d’un de´placement
mesure´ en une station, en fonction du temps, ne peut permettre de de´terminer la structure du
mode`le. En effet, l’e´volution temporelle du de´placement vertical peut eˆtre repre´sente´e par un
mode`le phe´nome´nologique a` trois parame`tres: un parame`tre de surpression limite P , qui corre-
spond a` la surpression a` l’e´quilibre, un parame`tre constante de temps d’approvisionnement τ , et
un parame`tre d’endommagement incre´mental. Seuls ces parame`tres peuvent eˆtre comple`tement
de´termine´s par inversion des de´placements mesure´s. L’essentiel des parame`tres structuraux sont
lie´s entre eux par la relation τ = 8µHca
3
r
Ga4c
, τ pouvant eˆtre estime´ par inversion. On ne peut donc
qu’acce´der a` une fonction
8µHca
3
r
Ga4c
= τ0 (4.23)
ou` τ0 est la valeur de τ estime´e par inversion, qui repre´sente la relation entre les parame`tres
(trade-off), et non pas a` un point dans l’espace des parame`tres (solution unique). Les trade-
offs sont nombreux entre les parame`tres et concernent des intervalles larges. Pour imager ce
phe´nome`ne, nous avons repre´sente´ la fonction couˆt suivant diffe´rents sous-espaces, par couples
de parame`tres (Figure 4.22 de l’article joint). On remarque que la fonction couˆt comporte
des ”valle´es” allonge´es dont le fond est ”plat”, et perturbe´ par le bruit, ce qui conduit a` des
tre`s nombreux minima. Ce type de fonction couˆt est de´favorable a` l’utilisation d’une me´thode
d’optimisation base´e sur la line´arisation de la fonction couˆt et son exploration par une me´thode
de gradient (par exemple Gauss-Newton).
4.2.1 Me´thode d’inversion
Position du proble`me et choix de la me´thode
L’inversion consiste a` chercher le meilleur mode`le m tel que la fonction couˆt S(m)
S(m) = (d− g(m))T Cd (d− g(m))
repre´sentant l’e´cart entre le re´sultat du mode`le the´orique g(m) et les donne´es re´elles d soit
la plus petite possible. La recherche du mode`le m s’effectue par minimisation de cette fonction
couˆt.
Dans un premier temps la possibilite´ de minimiser cette fonction couˆt par une me´thode de
gradients a e´te´ investigue´e (annexe 7.3). Cependant bien que ces me´thodes soient les plus na-
turelles a` concevoir elles ne sont pas satisfaisantes dans notre cas. D’une part, la de´termination
du Jacobien s’effectue nume´riquement car nous ne disposons pas d’expression analytique de la
fonction g. D’autre part, la non-line´arite´ du proble`me induit l’existence de minimas locaux
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dans la fonction couˆt. L’introduction de connaissance a priori pour certains parame`tres (rayon
et longueur du conduit d’alimentation, parame`tre d’endommagement incre´mental) est difficile
(annexe 7.3). Ainsi afin de minimiser la fonction couˆt nous nous sommes oriente´s vers des
me´thodes de minimisation permettant un plus grand balayage de l’espace des solutions via un
e´chantillonage direct de l’espace des parame`tres du mode`le.
Me´thodes d’optimisation base´es sur l’e´chantillonage de la fonction couˆt
Une recherche syste´matique du minimum de la fonction couˆt sur une grille dans l’espace des
parame`tres (8 parame`tres ici) peut s’ave´rer tre`s couˆteuse en temps calcul. Une solution plus
rapide consiste a` e´chantillonner l’espace des parame`tres par une strate´gie non-exhaustive,
l’objectif e´tant de minimiser le risque de ne pas e´chantillonner le minimum de la fonction
couˆt.
Les paragraphes suivants montrent les re´sutats de deux me´thodes d’inversion applique´es a`
des donne´es synthe´tiques.
Les inversions sont re´alise´es dans un premier temps sur les 8 parame`tres en supposant la
valeur du parame`tre c/H constante au cours du temps. Le vecteur des parame`tres se compose
alors de 8 valeurs. On re´alise un mode`le synthe`tique de de´placement de surface a` partir de 8
parame`tres donne´s. Des mode`les initiaux ale´atoires sont alors ge´ne´re´s et des inversions sont
ensuite re´alise´es et compare´es afin de tester l’efficacite´ des me´thodes conside´re´es.
Le mode`le choisi ici comporte les parame`tres suivants : ar = 800m, ac = 0.5m, hr = 2300m,
hc = 7000m, µ = 100Pa.s, P = 30MPa, G0 = 100MPa, c/H = 3.3× 10−4.
Les inversions re´alise´es consistent en la minimisation de la fonction couˆt donne´e par :
S(m) = (g(m) − d)TC−1d (g(m) − d), avec g(m) le de´placement de surface obtenu par
l’utilisation du mode`le m de parame`tres, d le de´placement de surface donne´ par les donne´es syn-
the´tiques et Cd la matrice de covariance sur les donne´es. Afin de tester les me´thodes d’inversion
nous ge´ne`rerons dans tous les cas un ensemble de mode`les initiaux de manie`re ale´atoire. Une
inversion est ensuite re´alise´e pour chaque mode`le ale´atoire et nous e´valuerons alors la capac-
ite´ de la me´thode a` trouver un mode`le qui se rapproche au mieux des donne´es re´elles et du
de´placement de surface de re´fe´rence.
Recuit Simule´ Le recuit simule´ est une me´thode base´e sur l’algorithme de Me´tropolis-
Hastings. Elle est inspire´e d’une observation faite en me´tallurgie : si on refroidit trop rapide-
ment un me´lange les cristaux ne s’organisent pas ne´cessairement selon la configuration la plus
stable, il faut donc controˆler le refroidissement pour que les cristaux aient le temps de se ”re-
former” d’ou` le terme recuit. Pour imple´menter le recuit simule´, on de´finit la fonction σ(m) =
e−S(m) ou` S(m) est la fonction couˆt. On de´finit e´galement la fonction σ(m,T ) = e
T0 log(σ(m))
T
et σ(m,T0) = σ(m). Changer la tempe´rature T e´crase ou amplifie alors les amplitudes; pour
un T tre`s petit on observe des pics aux optima de la fonction couˆt et un replat pour le reste.
La tempe´rature est diminue´e graduellement (en ge´ne´ral par pas de moins de 1%). Au de´but
de l’algorithme on tire un mode`le m1 ale´atoirement a` proximite´ de m0, si σ(m1) > σ(m0)
alors on accepte m1 et on continue, sinon m1 est garde´ avec une certaine probabilite´ de´finie
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par l’utilisateur. On met a` jour la tempe´rature et on continue jusqu’a` atteindre le crite`re d’arreˆt.
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Figure 4.15: Re´sultat de l’inversion par la me´thode du recuit simule´ pour diffe´rents mode`les initiaux.
Haut gauche : e´cart relatif entre le mode`le final et le mode`le the´orique. Haut droite : e´cart relatif entre
le mode`le final et le mode`le initial. Bas gauche : mode`les initiaux (en tirete´), mode`les finaux (trait
continu), donne´es synthe´tiques (croix rouge).
La figure 4.15 pre´sente les re´sultats de l’inversion par la me´thode de recuit simule´ pour
diffe´rents mode`les initiaux pris ale´atoirement dans l’espace des mode`les. La me´thode permet
de se rappocher du mode`le re´el mais la re´solution sur les parame`tres µ, ac, P et δ = c/H reste
faible. D’autre part, il reste difficile de s’e´loigner du mode`le initial pour tous les parame`tres;
les parame`tres les plus perturbe´s sont ac et δ. La me´thode permet de s’e´chapper des minimas
locaux mais il faut imposer un tre`s grand nombre d’ite´rations, ce qui rend la re´solution tre`s
longue. Le re´sultat de´pend fortement du mode`le initial choisi. Il faut donc trouver une me´thode
plus efficace qui permette de tester plus de combinaisons de parame`tres et qui permette aussi
plus de flexibilite´ dans le choix et l’e´volution des parame`tres pendant l’inversion. Ce sont les
raisons qui m’ont pousse´e a` expe´rimenter les me´thodes d’algorithme ge´ne´tique.
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Algorithme Ge´ne´tique Les me´thodes d’inversion par algorithme ge´ne´tique sont base´es sur
le principe de la se´lection naturelle en biologie. La se´lection naturelle permet d’isoler les indi-
vidus les mieux adapte´s a` l’environnement choisi; l’inversion par algorithme ge´ne´tique permet
de cre´er une population de mode`les possibles qui e´volue dans le temps par reproduction et
e´ventuellement mutation. On e´value ensuite la capacite´ de survie des individus-mode`les de la
nouvelle population et on continue a` la faire e´voluer avec les individus-mode`les se´lectionne´s.
La pression de se´lection est repre´sente´e par la se´lection des individus dont la fonction couˆt est
la plus petite.
Cette me´thode consiste a` faire e´voluer une population Pk d’individus-mode`les a` un in-
stant k en une population Pk+1 constitue´ du meˆme nombre d’individus-mode`les dont le degre´
d’adaptation a` l’environnement est meilleur. Cet algorithme pre´sente donc deux e´tapes ma-
jeures :
– la ge´ne´ration d’une nouvelle population;
– la se´lection des individus de la population a` l’e´tape k + 1;
La ge´ne´ration de nouveaux individus se fait a` la manie`re de ce que l’on observe en biologie,
par un me´lange de reproduction, d’hybridation et de mutation. Chaque individu est ensuite
caracte´rise´ par sa fonction d’adaptation (dans notre cas il s’agit de la fonction couˆt) et la
se´lection ”naturelle” est faite. La se´lection est effectue´e a` deux stades : d’une part au niveau
des reproducteurs et ensuite au moment de la fabrication de la population finale (les enfants
les moins bien adapte´s meurent, dans la nature). Les reproducteurs peuvent eˆtre choisis par
tirage ale´atoire, par classement en fonction de leur fonction d’adaptation, par tournoi ... Enfin
il faut se´lectionner la population finale qui survivra a` l’instant k + 1 a` partir de la population
des parents et des enfants. Il existe la` aussi plusieurs possibilite´s : seuls les enfants survivent,
seuls les meilleurs survivent ...
Etant donne´ la diversite´ des strate´gies propose´es par cette me´thode, son efficacite´ repose
sur une bonne analyse des causes d’e´checs. Si la solution reste pie´ge´e dans un minimum local,
c’est souvent que la variabilite´ lors de la reproduction (hybridation) n’est pas suffisante; mais
trop de variabilite´ conduit a` un comportement chaotique des populations. Enfin l’algorithme
reste malgre´ tout sensible aux conditions initiales.
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Figure 4.16: Re´sultat de l’inversion par la me´thode de l’algorithme ge´ne´tique simule´ pour diffe´rents
mode`les initiaux. Haut gauche : e´cart relatif entre le mode`le final et le mode`le the´orique. Haut droite :
e´cart relatif entre le mode`le final et le mode`le initial. Bas gauche : mode`les initiaux (en tirete´), mode`les
finaux (trait continu), donne´es synthe´tiques (croix rouge).
La figure 4.16 pre´sente les re´sultats de l’inversion par algorithme ge´ne´tique. Bien que les
parame`tres µ, Hc, ac et P restent mal contraints, l’ensemble des parame`tres se rapprochent plus
de ceux du mode`le re´el que dans les inversions pre´ce´dentes. D’autre part, la me´thode permet
de sortir des minimas locaux, de s’e´loigner des mode`les initiaux choisis, et de se rapprocher du
mode`le re´el quel que soit le mode`le initial.
Les donne´es calcule´es pour le mode`le final inverse´ se rapprochent de manie`re satisfaisante
des donne´es synthe´tiques en un temps de calcul raisonnable. Les parame`tres ac et µ sont les
plus mal contraints; la viscosite´ µ peut varier d’un ordre de grandeur dans la re´alite´. Globale-
ment la valeur du parame`tre d’endommagement obtenue est juste a` plus ou moins 10%.
Les parame`tres structuraux controˆlent essentiellement le de´placement vertical dans le de´but
de la pe´riode inter-e´ruptive, et l’endommagement controˆle la fin de cette pe´riode. Ces deux
types de parame`tres sont donc faiblement couple´s et peuvent eˆtre re´solus inde´pendamment.
Les figures 4.22 et 4.23 de l’article joint dans ce chapitre montrent qu’il existent des intervalles
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larges de valeurs des parame`tres structuraux qui produisent des valeurs identiques de la pseudo-
constante de temps, et des se´ries temporelles de de´placements verticaux identiques. Par la suite,
nous utiliserons un mode`le de re´fe´rence pour les parame`tres structuraux: ar = 800 m, ac = 0.5
m, Hr = 2000 m, Hc = 10000 m, µ = 100 Pa.s, G0 = 30 GPa, P = 20 MPa. Seul sera inverse´
le parame`tre d’endommagement incre´mental δ = cH . Les de´tails de la me´thode sont donne´s
dans le paragraphe 4.3).
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4.3 Article - A damage model for volcanic edifices: Implica-
tions for edifice strength, magma pressure, and eruptive
processes.
A damage model for volcanic edifices: Implications for edifice strength, magma
pressure, and eruptive processes (Carrier, A., Got, J.-L., Peltier, A., Ferrazzini,
V., Staudacher, T., Kowalski, P. et Boissier, P., J. Geophys. Res., 2015
Abstract Monitoring of large basaltic volcanoes, such as Piton de la Fournaise (La Re´union
Island, France), has revealed pre-eruptive accelerations in surface displacements and seismicity
rate over a period of between one hour and several weeks before magma reaches the surface.
Such eruptions are attributed to ruptures of pressurized magma reservoirs. Elastic models
used to describe surface deformation would assume that accelerations in surface deformation
are due to increases in reservoir pressure. This assumption requires changes in magma or
pressure conditions at the base of the magma feeding system that are unrealistic over the
observed timescale. Another possible cause for these accelerations is magma pressure in the
reservoir weakening the volcanic edifice. In the present study we modeled such weakening by
progressive damage to an initially elastic edifice. We used an incremental damage model, with
seismicity as a damage variable with daily increments. Elastic moduli decrease linearly with
each damage increment. Applied to an initially elastic edifice with constant pressure at the
base of the system, this damage model reproduces surface displacement accelerations quite well
when damage is sufficient. Process dynamics is controlled by the damage parameter, taken as
the ratio between the incremental rupture surface and the surface to be ruptured. In this case,
edifice strength and magma reservoir pressure decrease with decreasing elastic moduli, whereas
surface displacement accelerates. We discuss the consequences of pressure decreases in magma
reservoirs.
4.3.1 Introduction
Many large basaltic volcanoes are now continuously monitored for surface deformation and
seismicity. The resulting data suggest the existence of magma reservoirs and feeding systems
in their edifices and reveal the main features of their dynamics (e.g., Peltier et al. (2007), Bon-
forte et al. (2008), Montgomery-Brown et al. (2011)). Eruptions occur when the pressure in the
magma reservoir reaches the strength of the edifice and provokes the rupture of the reservoir
(Blake (1984), Tait et al. (1989), McLeod and Tait (1999), Gudmundsson (2006), Gerbault et al.
(2012)). Inter- and pre-eruptive changes in deformation and seismicity are common features
of these volcanoes. The most frequent changes in geophysical observables are an increase in
seismicity rate or in RSAM amplitude (Voight (1988), Kilburn (2003), Lengline´ et al. (2008),
Schmid et al. (2012), Budi-Santoso et al. (2013)). In some cases, this increase is accompanied
by an acceleration in surface deformation (see, e.g., Peltier et al. (2005, 2006, 2009a), Surono
et al. (2012a), Kilburn (2012); see Schmid et al. (2012) for a systematic study of this pattern
on Piton de la Fournaise), whereas in other cases surface deformation stabilizes for a period of
time. Schmid et al. (2012) calculations of average seismicity and surface deformation rates for
Piton de la Fournaise volcano between 1999 and 2006 clearly revealed an average acceleration
pattern during inter-eruptive periods, and a remarkable pre-eruptive dynamics with a very slow
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deformation pattern changing into a very fast deformation pattern in some days.
Lengline´ et al. (2008) drew up an elastic modelling of a pressurized magma reservoir fed by
a magma conduit in an elastic half-space, with a constant pressure condition at the base of
the magma conduit. In such a case, the magma reservoir pressure may be expressed in a very
simple analytical form which shows that, due to the elastic nature of the volcanic edifice model,
equilibrium is reached with a constant magma reservoir pressure and subsequent limited sur-
face deformation. This occurs over a characteristic time period ranging from tens of days to
one year, depending mostly on the geometry of the system and magma viscosity. Using such
a model to explain surface deformation accelerations over time periods of days to tens of days
would require a systematic analogue pressure change at the base of the conduit, in the mantle,
once the feeding system equilibrium is reached. Whether such an ad hoc mantle process is
realistic at this timescale is questionable.
Accelerations in acoustic emission rates and deformation preceding rupture have long been
observed during laboratory rock deformation experiments, at the sample scale. They are usu-
ally related to the progressive damage and rupture event interactions, termed tertiary creep,
which occur before the final instability and failure (see, e.g., (Cox and Meredith, 1993; Main,
2000; Amitrano and Helmstetter , 2006)). Cox and Meredith (1993) linked stress and strain in a
damage model of the weakening behavior of progressively cracked elastic solids. Benson et al.
(2007) imaged the complete slow failure process in triaxially deformed Etna basalt, monitoring
accelerations in volume changes and acoustic emissions, and (Heap et al., 2009, 2010) examined
the decrease in elastic moduli due to damage in samples in volcanic rocks. At a larger scale,
Agnon and Lyakhovsky (1995) and Me´riaux et al. (1999) respectively evidenced and studied
damage during dyke propagation. In a study of brittle creep in basalt under constant stress,
based on measurements of axial strain, porosity and acoustic emission energy, Heap et al. (2011)
showed that creep could explain seismic activity and strain release recorded at Mt. Etna be-
tween 1993 and 2005. Similar measurements have been made on other volcanoes (e.g., (Ventura
et al., 2010)), mostly in order to check the applicability of eruption prediction methods such as
the Failure Forecast Method (FFM, Voight (1988); see Tarraga et al. (2008) for a review, more
recently Bell et al. (2011a,b) for evaluations, and Boue´ et al. (2015)), which is derived from
studies of tertiary creep and material failure under constant load. In studies investigating the
possibility of using FFM to predict eruption, the damage variable may be the seismicity or the
strain rate, and the applied stress has always been considered constant, which may not be the
case.
However, seismicity rates and surface deformation records have never been used in large-scale
physical models that use a damage approach to investigate how variations in applied stresses
or pressures are linked to seismicity and deformation on volcanoes. In the present study, we
used a progressive homogeneous isotropic damage approach in order to link seismicity to the
progressive failure of rocks, and to model the strain weakening of rocks and the subsequent
acceleration of the deformation before failure. We first set up a reference model consisting of
a pressurized magma reservoir embedded in a homogeneous isotropic elastic half-space and fed
by a magma conduit with constant magma pressure at its base, similar to the model used in
Lengline´ et al. (2008). Reservoir pressure time evolution is deduced from the fact that, over a
given time, magma volume input to the reservoir is equal to the change in reservoir volume,
in the hypothesis that magma is incompressible and that no magma loss occurs. Damage was
introduced into the model by a law that reduces the elastic shear modulus, using the seismicity
rate as a damage variable and the characteristic rupture length as a damage parameter. We
computed overpressure in the reservoir from the numerical integration of a non-linear, first-
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order differential equation, and we deduced theoretical surface displacements from the reservoir
overpressure as a function of time. We then used these surface displacements to fit the time
evolution of the measured surface displacements, which constrained the evolution of the reser-
voir overpressure over time. Best fit was obtained by adjusting the characteristic rupture length
in the damage law. This study allowed us to infer the pre-peak stress-strain behavior on the
scale of a volcanic edifice and to model the pressure history in the magma reservoir during
inter- and pre-eruptive periods. It is important to determine how reservoir pressure evolve
over time, as this parameter controls the eruptive dynamics of volcanoes. The present study
complements Got et al. (2013)’s study of the post-peak behavior of the volcanic edifice during
distal eruptions of Piton de la Fournaise.
Our study was based on surface displacement data recorded from the permanent GPS station
network operated by the Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise (OVPF) in La
Re´union Island (France). Piton de la Fournaise is an active hot spot shield volcano that erupted
35 times from 1998 to 2014, emitting more than 500 x 106m3 of magma (Roult et al., 2012).
Seismic tomography (Nercessian et al., 1996; Proˆno et al., 2009) and inversion of geodetic data
(Peltier et al., 2007, 2008, 2009b) indicate the presence of a shallow magma reservoir located
between 0 m and 500 m above sea level. The volcanic edifice’s stable western flank is separated
from its mobile eastern flank by a rift system (see, e.g., Bache`lery (1981) and Michon et al.
(2007)) that radiates from the eruptive center, located at the 1-km-diameter Dolomieu crater
(Figure 4.17). Geological observations on the Piton de la Fournaise and Piton des Neiges vol-
canoes show that most magma transfer occurs through subvertical dikes or subhorizontal sill
injections in the volcanic edifice (Michon et al., 2007; Letourneur et al., 2008).
4.3.2 Data
Deformation Data
Because our aim was to model surface deformation on the volcano over short timescales (typ-
ically days to weeks), we used the daily surface displacement data recorded by the OVPF
permanent GPS network (Figure 4.17). Our study focused on the 18-19 February and 30
March - 1 May 2007 eruptions (Figures 4.17 and 4.18), during which well-recorded eruptive ac-
tivity occurred (see, e.g., Staudacher et al. (2009) and Peltier et al. (2009b) for a more detailed
description of these eruptions). In 2007, the network consisted of 10 GPS stations located
around the summit of Piton de la Fournaise, with another two GPS stations approximately
4km from the summit (Figure 4.17). GPS signals were recorded at a rate of 2 samples/min.
Daily solutions were determined using the GAMIT/GLOBK software package, which takes into
account IGS precise ephemeris, a stable support network of 20 IGS stations around La Re´union
Island, a tested parameterization of the troposphere, a model of ocean loading, and solar and
lunar tide models.
4.3.2.1 Seismicity Data
For the purposes of our study, we used the OVPF’s catalogue of earthquakes at Piton de la
Fournaise. OVPF has recorded continuous seismic data since March 1999, using a permanent
seismic network which, until 2011, consisted of 15 stations operating short-period L4C seis-
mometers and recording at a 100-Hz sampling frequency. The catalogue was established from
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Figure 4.17: Digital elevation model of Piton de la Fournaise showing the location of the
OPVF permanent GPS network (black diamonds). Vectors show horizontal displacements
recorded during the two inter-eruptive periods investigated in this study: from 1 January 2007
to 17 February 2007 (blue), from 19 February 2007 to 29 March 2007 (red). Dashed lines
indicate the location of the eruptive fissures that opened on 18 February (blue), 30 March and
2 April 2007 (red). Coordinates are given in the Gauss-Laborde Re´union projection system.
continuous paper records (8 stations) by the OVPF staff and events classified as VT (volcano-
tectonic), RF (Rock Fall) or other types of earthquakes (local, regional, teleseism).
We used only VT earthquakes for our study. Most of these earthquakes occurred below the
summit in a vertical, 1-km-diameter cylinder at an elevation of between 0.5 to 1.5 km above
sea level (Massin et al., 2011) and above a superficial magma reservoir that has been shown
to be above sea level from deformation modeling (Peltier et al., 2007) and seismic tomography
(Proˆno et al., 2009). Seismicity at Piton de la Fournaise mainly consists of low-magnitude
earthquakes (M < 4). Since 2002, magnitudes have been computed by OVPF as duration
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magnitudes, using the relation
Md = 2 log10 T + 0.0035∆− 0.87 (4.24)
where T is the signal duration in seconds, and ∆ is the epicentral distance in km. Completion
magnitude of the catalogue was computed using the maximum curvature method (Woessner
and Wiemer , 2005) and found to be 0.3.
These seismic catalog and magnitude data can be used to infer the rupture area and the char-
acteristic length for each earthquake, using the scaling relationships established by Wells and
Coppersmith (1994). Computation of the area ruptured by each of the ∼ 55000 earthquakes
that occurred between 1 January 2002 to 31 December 2011 showed that rupture length was
roughly constant during this period (Figure 4.19). Characteristic rupture length is found to
be ∼ 66 m. This constant and small rupture length shows that stress transfer and earthquake
interaction remained moderate, so small-magnitude earthquakes dominated the long-term rup-
ture process.
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Figure 4.18: Cumulative seismicity in number of earthquakes (purple) and GPS displacement
(Uz : vertical, Ue : East, Un : North) as a function of time in days from 1 January 2007 to 3
April 2007 for various geodetic stations (see color correspondence in the inset) at Piton de la
Fournaise volcano. Vertically shaded grey areas indicate the 18-19 February 2007 (left) and the
beginning of the 30 March to 1 May 2007 eruptions. The vertically shaded pink area indicates
the time during when the Game`de storm struck the island (23 to 28 February), when few data
were acquired by the OVPF seismic network.
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Figure 4.19: Cumulated rupture length in km as a function of the number of volcano-tectonic
events between 1 January 2002 to 31 December 2011 at Piton de la Fournaise. Each rupture
length was computed as the square root of the rupture area A deduced from the (Wells and
Coppersmith, 1994) scaling law: A = 10−2.87+0.82∗M , where M is the local magnitude.
4.3.3 Model
The following sections describe how we computed theoretical displacements at the surface
of a volcanic edifice by using a simple model of a magma pressure source embedded in a
damaged homogeneous elastic medium, using seismicity rate as a damage variable. Damage is
introduced by decreasing the elastic moduli, following the linear isotropic approach of Kachanov
(1958). We considered magma to be a single-phase, incompressible fluid. This physical model
was described by a non-linear differential equation with magma reservoir overpressure as a
variable, which we solved numerically. Theoretical surface displacements were inferred from the
overpressure computation. Finally, model parameters were estimated by fitting the theoretical
surface displacements to measured surface displacements.
4.3.3.1 Reference elastic model and implications
We built a 2D axisymmetric model consisting of a pressurized spherical magma reservoir with
constant source pressure at the base of a cylindrical magma conduit in a semi-infinite elastic
half-space. This model is similar to the one published by Lengline´ et al. (2008) (Figure 4.20).
The magma reservoir has a radius ar. It is fed by a conduit of length Hc and diameter ac << ar.
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Rising magma flow is laminar and Poiseuille’s law can be applied to the conduit:
Q =
pia4c
8µ
(
−dP
dz
− ρmg
)
(4.25)
where dPdz is the vertical pressure gradient, and µ and ρm are the magma viscosity and density,
respectively. This can be written (Pinel and Jaupart , 2003)
Q(t) =
pia4c
8µHc
(P −∆P (t)) (4.26)
P = ∆Ps−∆P 0r +(ρr − ρm) gHc is a constant term, where ∆Ps is the overpressure at the source,
∆P 0r is the initial overpressure in the reservoir, ρr is the rock density. ∆Pr(t) = ∆P
0
r + ∆P (t)
is the overpressure in the reservoir, and ∆P (t) is the time history of the overpressure in the
reservoir since the initial time.
Writing volume variation into the magma reservoir without loss of magma (Delaney and
McTigue, 1994) gives
∆Vin(t) = ∆P (t)
pia3r
G
(4.27)
where G is the shear or rigidity modulus and ∆P (t) is the variation in the magma reservoir
overpressure.
Considering that magma flow in the conduit is equal to the time derivative of the reservoir
volume variation, we found the first-order differential equation (Lengline´ et al., 2008) :
d∆P (t)
dt
=
Ga4c
8µHca3r
(P −∆P (t)) (4.28)
Equation (4.28) has an analytical solution
∆P (t) = P
(
1− e− tτ
)
(4.29)
where τ = 8µHca
3
r
Ga4c
is the characteristic time of the overpressure function. This simple elastic
solution shows that when the pressure at the base of the magma conduit (the source) is constant,
the magma reservoir reaches an equilibrium with a limit pressure controlled by the overpressure
at the source.
If shear modulus G varies with time, time derivation of the volume variation (equation (4.27))
gives
d∆Vin(t)
dt
=
pia3r
G(t)
(
d∆P (t)
dt
− ∆P (t)
G(t)
dG(t)
dt
)
(4.30)
and equation (4.28) becomes
d∆P (t)
dt
=
G(t)a4c
8µHca3r
(P −∆P (t)) + ∆P (t)
G(t)
dG(t)
dt
(4.31)
Equation (4.31) does not accept an analytical solution. Consequently, we computed ∆P (t)
numerically using a fourth-order Runge-Kutta scheme with a sixth-order adaptative step size
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control (Press, 1992). In such a case, the solution may have a complex time evolution, de-
pending on the time history of the shear modulus G. We defined a pseudo-characteristic time
τ∗ = 8µHca
3
r
G(t)a4c
in order to represent the dynamics of the pressure time history.
Finally, we computed surface displacements, taking into account the free-surface effect, by
using (Lisowski , 2007) uxuy
uz
 = a3r(1− ν)
G(t)
∆P (t)
{
1 +
(
ar
Hr
)3( 1 + ν
10− 14ν +
15
4
(
Hr
R
)2 ν − 2
5ν − 7
)} x/R3y/R3
Hr/R
3

(4.32)
where R =
√
x2 + y2 +H2r =
√
r2 +H2r , r being the horizontal distance to the pressure source.
ν is the Poisson coefficient.
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, G(t)
r
z = 0
H
Figure 4.20: Physical model used in this study. A magma reservoir (radius ar, depth Hr,
roof depth H) embedded in a semi-infinite homogeneous isotropic elastic half-space (density
ρr, shear modulus G) is fed by magma through a cylindrical conduit (radius ac, length Hc).
Shear modulus G is assumed to change homogeneously with damage (see text for details) and
therefore with time t. Pressure Ps at the base of the conduit is assumed to be constant. Magma
is characterized by its viscosity µ and its density ρm.
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4.3.3.2 Effective Young’s modulus and damage models
In the present study we considered the volcanic edifice, loaded by the magma reservoir pressure
during inter-eruptive periods, to be progressively and homogeneously damaged by the occur-
rence of ruptures (evidenced by earthquakes) weakening the edifice (see, e.g., Main (2000);
Kilburn (2003, 2012)). We also assumed that during inter-eruptive inflation periods and pre-
eruptive periods the rupture process in the edifice is faster than healing process; therefore, edi-
fice weakening is considered as more efficient than consolidation during these periods. Because
the rupture process is continuous during these periods, damage is considered to be progressive.
As a first approach we will consider damage to remain homogeneous and isotropic throughout
the inter-eruptive period.
Linear damage concepts have been introduced by Kachanov (1958) using the notion of
effective stress. In this approach, the nominal or total area S on which the mean stress σ
is applied is decomposed in a damaged area, supporting no stress, and an undamaged area
S′ = (1−D)S, bearing the effective stress σ′. Hence, D is the proportion of damaged area. In
the damage process, stress transfers to the remaining undamaged area, during small rupture
events like micro-earthquakes. Because the force borne by the nominal surface S is actually
borne by the surface S′, the effective stress is given by:
σ′ = σ
S
S′
=
σ
1−D (4.33)
When a uniaxial load is applied to the undamaged area, assumed to be a linear elastic body,
elastic strain is given by  = σ
′
E =
σ
(1−D)E where E is the Young’s modulus.
E′ = (1−D)E (4.34)
is the Young’s modulus of the damaged material; it is often referred to as the effective Young’s
modulus (see, e.g., Kemeny and Cook (1986)) and may be considered the large-scale Young’s
modulus. A similar relation also exists between the shear moduli G and G′ of the undamaged
and damaged material, respectively. Therefore, damage decreases the elastic coefficients of the
initially perfectly elastic material. When damage increases with increasing strain, E′ and G′
may be represented as decreasing functions of the strain and are termed tangent moduli.
In the case of non-interacting cracks, Walsh (1965) showed the effective Young’s modulus
of an infinite 2D elastic cracked solid to be
E′ =
E
1 + λχ
(4.35)
where λ ≈ 3 and χ is the density of cracks in the medium. When a volume V contains N
cracks χ ≈ Nc3V , where c3 is the average volume of a crack. When these cracks are distributed
over an area S, χ ≈ Nc2S where c2 is the mean surface area of a planar crack. Budiansky and
O’Connell (1976) approximated crack interaction by assuming that each crack is surrounded
by material having the effective properties of the cracked solid and found
E′ = E(1− λχ) (4.36)
In this framework, the damage parameter D can be equated to λχ. In both Walsh (1965) and
Budiansky and O’Connell (1976) approaches, cracks are assumed to pre-exist in the cracked
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elastic solid. Bruner (1976) modified Budiansky and O’Connell (1976) results by introducing
cracks progressively. In this case, E varies with χ, equation (4.35) may be differentiated, and
the effective Young’s modulus may be written
E′ = Ee−λχ (4.37)
When the stressed medium is not infinite and cracks are introduced progressively, the size
of the undamaged area decreases progressively and the effective stress (equation (4.33)) on the
undamaged area progressively increases. In this case, a damage increment δ can be defined for
each rupture event, and the crack area or volume used in the previous approaches to define
the crack density is replaced by the new fracture area or volume created during each rupture
event. In the case of our 2D model, the density of new fractures created can be taken to be
proportional to ∆cH where ∆c is the newly created rupture length (generally created during an
earthquake) and H is the length to be ruptured during the complete rupture (diking) process,
assuming that both the new fracture area and the area to be ruptured have the same out-of-
plane unit length. In our model, in which we assume that healing processes are slower than
damage processes, H can be considered to be the depth of the roof of the magma reservoir,
which is a minimum estimate for H. At each step i,
σ′i+1 =
σ′i
1− δ (4.38)
which leads to
E′i+1 = E
′
i(1− δ) (4.39)
where δ = ∆cH . After N rupture events, the effective Young’s modulus E
′
N is merely
E′N = E0(1− δ)N (4.40)
This conclusion was already reached by Amitrano and Helmstetter (2006). In this case, the
total damage D due to the occurrence of N consecutive rupture events, each producing the
damage increment δ is
D = 1− (1− δ)N (4.41)
Hence, this is a power-law, progressive damage model. Linearizing equation (4.40) would give
E′N = E0(1−Nδ) (4.42)
This corresponds to the creation of a new fracture length N∆c under the initial stress con-
ditions. This approximation is valid only when there are no or very few crack interactions,
that is, when the newly created fracture length remains diffuse and small relative to the length
remaining to be ruptured.
When rupture events are earthquakes recorded by a seismic network on a volcano, the rate
of which being counted daily, the effective Young’s modulus can be written
E′N = E0
i=N∏
i=1
(1− δi)ni (4.43)
where N is the number of days in the earthquake rate daily time series, ni is the number of
earthquakes occurring during day i (the daily seismicity rate), and δi is the damage increment
occurring during each day i. In this case, the effective Young’s modulus decreases with seis-
micity rate, as found in rock fracture experiments (see, e.g.,(Heap et al., 2009, 2010)). δi may
vary with time, taking into account the changes in magnitude and characteristic size of the
earthquakes recorded during day i.
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4.3.3.3 Effects of source, material and damage parameters on surface deformation
The model described by equations (4.31) and (4.32) has seven parameters characterizing the
geometry, material properties (initial rock shear modulus and magma viscosity), pressure con-
ditions at the bottom of the pipe, and one incremental damage parameter δi per time step.
We termed the geometrical and pressure parameters, source parameters. Source and material
parameters control the part of the surface displacement signal that occurs when there is no
or a few seismicity and therefore no damage, generally at the beginning of an inter-eruptive
period, when the reservoir pressure begins to increase. Surface displacements measured during
such periods are mostly low-frequency signals. The incremental damage parameter controls the
part of the surface displacement signal that occurs when seismicity increases, generally during
the pre-eruptive period. Therefore, source and material parameters on the one hand, and the
incremental damage parameter, on the other hand, are weakly coupled.
Figure 4.21 shows the effect of damage on the surface displacement, when a simple linear dam-
age model was used with a constant damage time rate. It shows that damage may explain
the acceleration in surface displacement, if the constant damage rate is sufficient. Surface dis-
placement bifurcates from the stable elastic solution when damage is null, to instability when
damage reaches a sufficient level. In our model, the incremental damage is the ratio of the incre-
mental rupture length to the length to be ruptured (typically the depth of the magma reservoir
roof); therefore, it shows that superficial magma reservoirs are potentially more instable than
deeper reservoirs for a given set of pressure conditions, material parameters, incremental rup-
ture length, and magma feeding system geometry.
163
ENDOMMAGEMENT AU SEIN D’UN E´DIFICE VOLCANIQUE
0
0.10
0.20
0.30
0.40
0.50
0.60
0.70
0.80
0.90
0.99
Figure 4.21: Theoretical vertical surface displacement uz (computed for a horizontal offset
r = 0 (Figure 4.20) from equations (4.11) and (4.14)), and shear modulus G as a function of
time for a wide interval of total damage D (color), damage rate being constant.
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4.3.4 Inversion
In order to investigate more thoroughly whether or not damage processes efficiently explain
accelerations in surface displacements, we had to estimate the order of magnitude of the incre-
mental damage parameter from surface displacement data, and then compare this parameter
with physically admissible values for this parameter. To this end we performed an inversion
of the surface displacement data in order to estimate the model parameters. Because the cou-
pling between source/material parameters and incremental damage parameter is weak, it is
possible to perform the inversion by independently estimating the source and material parame-
ters (determined for a given incremental damage parameter) and then the incremental damage
parameter itself.
Therefore, the first stage of the inversion involved estimating seven parameters: ar, ac, Hr,
Hc, µ, G0, P . Due to the number of these parameters and the non-linearity of the relations
between them, we first explored the parameter space in order to represent the relations between
the parameters (trade-offs), which control the probability density function and the uncertainty
on the parameters. We estimated these trade-offs by systematically computing the misfit
function (uth − d)TC−1d (uth − d) (where uth is the modeled displacement, d is the observed
displacement (data), both being functions of time, and Cd is the data covariance matrix) in
the parameter space. We then represented this misfit function in two-dimensional subspaces
of parameters (Figure 4.22). Intervals of the parameter space that were systematically and
uniformly explored were determined using previous geological and geophysical studies on Piton
de la Fournaise (Peltier et al., 2007; Proˆno et al., 2009).
Results (Figure 4.22) showed a wide range of source and material parameter values that
fit the surface displacement data equally well. Therefore, trade-offs between model parameters
may be quite marked due to (1) the simple form of the time evolution of the overpressure when
damage is weak (see, e.g., equation 4.29), which is mostly controlled by one almost constant
parameter, the pseudo-characteristic time τ∗, and (2) the fact that τ∗ depends on five physical
parameters. The relation between these five parameters reveals most of the trade-offs between
the source/material parameters.
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Figure 4.22: Vertical displacement misfit function as a function of all possible model param-
eter pairs. In each plot the corresponding parameter pair varies within a given range, whereas
other parameters are kept constant: ar = 800 m, ac = 0.5 m, Hr = 2000 m, Hc = 10000 m,
µ = 100Pa.s, G0 = 30 GPa, P = 20 MPa, δ =
c
H = 5.10
−4. Misfit function contour level
increases from 3 cm (dark blue) to 15 cm (dark red), with a 3-cm step.
Due to the non-linearity of the relation between the data and model parameters, we per-
formed the inversion using a genetic algorithm with a roulette selection. Figure 4.23 shows the
results of 10 inversions that fit the data with the same residual standard deviation. It shows
that, although the values obtained for source and material parameters may differ substantially,
their coherent variation mostly controls the amplitude of the results (time variation in the shear
modulus, reservoir overpressure, volume variation, magma flow), but does not greatly affect
the shape of their time variations. Hence, it is not necessary to know the exact characteristics
of the source and material model in order to explain inter-eruptive accelerations: these acceler-
ations are similar for a large number of coherent source and material parameter combinations,
and they are mostly controlled by damage.
Consequently, in the inversion for the incremental damage parameter δi, source and material
parameters were fixed at values that best fit the displacement data, especially at the beginning
of the inter-eruptive period, when damage is weak. We used (Figure 4.22) ac = 800 m, ar =
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Figure 4.23: Results of 10 inversions of source and material model parameters using a constant
incremental damage parameter for station DERG (see Figure 3.2 for its location). a) Relative
variation of each parameter (see text for the reference values used in the initial model); b)
pseudo-characteristic time; c) logarithm of shear modulus; d) over-pressure in the reservoir; e)
magma flow rate; f) variation in reservoir volume; g) observed (blue) and modeled (red) vertical
displacement compared to initial model (black). Colors for G, ∆P , Q and ∆V correspond to
those used in panel (a); dashed lines correspond to the initial (black) and best (red) model. In
panel (g), all modeled vertical displacements are superposed onto the best (red) model. The
last day shown corresponds to the beginning of the 30 March to 1 May 2007 eruption.
0.5 m, Hr = 2000 m, Hc = 10000 m, µ = 100 Pa.s, G0 = 30 GPa, P = 20 MPa. We obtained
the final fit of the pre-eruptive displacement accelerations by inverting the incremental damage
parameter δi as a function of time, using the same genetic algorithm used for the source and
material parameters, and exploring the interval [5.10−5, 5.10−3].
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4.3.5 Results and Discussion
In this initial study we focused on the pre-eruptive dynamics and time evolution of the model
parameters, rather than on the spatial distribution of damage or on strain localization. Fig-
ure 4.24 and Figure 4.26 show that vertical displacement, incremental damage, shear modulus
G and overpressure ∆P depend on the GPS station location (Figure 4.17). A complete in-
terpretation would require using a tensorial approach in order to take into account damage
anisotropy. However, although the progressive localization of the strain along the plane of a
future dike involves an anisotropic damage process, displacements measured on Piton de la
Fournaise exhibit a strong East/West asymmetry (Figure 4.17; see also, e.g., Got et al. (2013))
that tends to hide the anisotropic component of the deformation. Consequently, in the present
study we restricted our analysis to vertical displacements, using a simple scalar approach and
making no attempt to spatialize damage.
Our results (Figure 4.24 and Figure 4.26) show that incremental damage is roughly constant
and scales the decrease of the shear modulus G, which remains roughly proportional to the
seismicity rate. Minimum G is an order of magnitude lower and maximum overpressure ∆P is
1.3- to 5-times lower than the values found for the reference elastic solution. Volume increases
by 2 to 5 relative to the elastic solution. Finally, vertical displacement accelerates, as the de-
crease in G is greater than the decrease in ∆P . ∆P was taken to be zero on 1 January 2007, so
our computations indicate the change in overpressure since that date. ∆P was similar for the
elastic and damaged cases when the cumulated number of earthquake was low (during the first
ten days). Subsequently, overpressure increased up to day 20 (20 January 2007), after which it
remained more or less constant for almost 30 days (with a short period when it decreased before
the 18 February eruption). Day 20 was the day on which yield strength was reached and the
earthquake rate began to accelerate in a single phase that continued to day 48 (eruption of 18
February 2007). Overpressure increased immediately after the 18 February eruption, reaching
a maximum at around day 60, when the earthquake rate and vertical displacement increased
and accelerated again (up to the beginning of the 30 March to 1 May eruption). There was a
general decrease in overpressure at day 80, about 10 days before the 30 March eruption. Final
overpressure was about 50% lower than the reference elastic overpressure.
By inverting the incremental damage parameter, we were able to compare its values with rup-
ture length estimates obtained from seismicity analysis. Results (Figure 4.24 and Figure 4.26)
of the inversion for the incremental damage parameter δ = ∆cH show that it can take values
within a very limited interval, so its value during the inter-eruptive period may be considered
as sufficiently constant for it to be used as a unique parameter for each station. Therefore,
total damage is a quasi-linear function of seismicity rate. Thus, this simple model of homoge-
neous isotropic damage reproduces the first-order trends of a relatively complex inter-eruptive
dynamics during tens of days, with the addition of just one new parameter compared with the
reference elastic model. It accounts for the vertical displacement observed, with a constant
incremental damage parameter δ comprised between 1.10−4 and 1.10−3 per day in a vertical
diametral plane of the Dolomieu crater. Given that the reservoir roof is H ∼ 2.5 km below the
summit, it means that the incremental rupture length is of the order of ∼ 1 m per day and per
unit length in the horizontal out-of-plane direction.
These values have to be compared with the quasi-constant earthquake rupture length (Figure
4.19) inferred from Wells and Coppersmith (1994)’s magnitude - rupture length relationships.
Cumulated rupture length computed for the ∼ 55000 earthquakes with a characteristic rupture
length of ∼ 66 m per earthquake (consistent with results from earthquake spectra published by
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De Barros et al. (2013)) is ∼ 3600 km in 10 years, that is, ∼ 1 km per day, in the ∼ 2.5 km3
volume of the Dolomieu crater between the surface and the reservoir roof. The characteristic
horizontal dimension of Dolomieu crater is its ∼ 1 km diameter. Therefore the mean daily
rupture length inferred from earthquake magnitudes in a vertical plane, is ∼ 1 m per day and
per unit length in the horizontal out-of-plane direction, which is the order of magnitude as that
inferred using our damage approach. Constant rupture length, with similar and realistic orders
of magnitude inferred from both earthquake magnitude and damage, contributes to validate
the progressive power-law damage model used in this study. It also shows that during inter-
and pre-eruptive periods, damage and stress transfer mainly occur through an increase in the
number of rupture events, and not by an increase in earthquake rupture area or magnitude.
Another conclusion that may be reached from this brief analysis of the intensity of the seismic
fracturation process on Piton de la Fournaise, is that healing processes are likely to be continu-
ously at work to account for the long-term strength of the volcanic edifice. Pre-eruptive periods
are periods where damage processes are stronger than healing processes. Analyses of seismic
noise correlation or shear-wave splitting by Clarke et al. (2013), Rivet et al. (2014) and Savage
et al. (2015) revealed decreases in seismic velocities during pre-eruptive periods at Piton de la
Fournaise, which may be related to progressive damage processes.
During inter-eruptive and pre-eruptive periods, earthquake interaction, damage and stress
transfer dynamics remain moderate. The acceleration in seismicity rate shows that stress
transfer is probably greater at the end of the pre-eruptive period, which can therefore be con-
sidered as the preparation of an instability that will lead to a rupture process. It is likely that
increased rupture areas and large-scale ruptures appear at the beginning of the eruptive process,
when seismic records show that earthquake waveforms overlap, large seismic energy releases
and eruptive tremor occurs. Careful study of the microseismicity preceding the 14 - 31 October
2010 eruption at Piton de la Fournaise showed that earthquake ruptures have occurred at the
surface close to the eruption site three hours before the eruption (De Barros et al. (2013)).
Bean et al. (2014) studied long-period seismicity at the Etna (Italy), Turrialba (Costa Rica)
and Ubinas (Peru) volcanoes. They showed that short-duration, long-period events cannot be
generated by resonance in fluid-filled cavities, and are best explained by slow-rupture failure of
shallow unconsolidated volcanic materials. Hence, damage can widely facilitate magma prop-
agation in the edifice, at low pressure, by preparing its path up to the surface by a fracture
process zone, a classical concept in fracture mechanics (see, e.g., Dugdale (1960), Barenblatt
(1962), Zang et al. (2000), de Borst (2002)). It is currently thought that pre-eruptive tremor
arises from high velocity propagation of pressurized magma in dikes or conduits. According to
Poiseuille’s law, magma flow is proportional to the pressure gradient along the dike or conduit;
therefore, high velocity propagation implies that pressure gradient is high. As pressure varia-
tions in the magma reservoir are not large and rapid, high-velocity magma propagation to the
surface implies that pressure and strength along the future dike path or conduit are low. Rock
ruptures and creates volume before magma propagation, far ahead of the magma front.
Figures 4.24 and 4.26 show that magma reservoir overpressure generally decreased before the
two eruptions (18-19 February and 30 March - 1 May) that occurred during this period. This
decrease in pressure was due to the non-linear increase in reservoir volume, which was due to
the decrease in G consecutive to the increase in damage. Finally, surface deformation increased
when overpressure decreased because G decreased faster than the overpressure. No or a few
seismicity occurred after the eruption, G remained stable, and the pressure gradient in the
deep magma conduit allowed the reservoir pressure to grow. Other non-linear processes may
occur, mostly at the end of the pre-eruptive period, as damage and strain localize and produce
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anisotropic surface deformation, strain weakening, an increase in permeability, fluid migration,
gas exsolution and pressurization in anisotropic structures like dikes. These processes may
amplify the non-linear acceleration at the end of the pre-eruptive period and they are not
taken into account by our simple model. However, our results illustrate the importance of in-
cluding a realistic, non-linear, rheology for the volcanic edifice when modeling edifice reaction,
magma-edifice interactions and magma migration into the edifice. This is especially true for
inferring realistic magma pressures and eruptive dynamics, and for modelling gas exsolution
and/or magma pumping during the last pre-eruptive stages: magma can decompress without
ascension when rock yield strength is reached. Currenti et al. (2010) and Gregg et al. (2012)
showed that the use of elasto-plastic or thermo-mechanic modeling leads to lower pressures in
the magma reservoirs than previously thought by using elastic modeling. Pressure decreases
and complex non-linear behaviors when damage increases are also evidenced during fluid in-
jection and hydraulic fracturing (see, e.g., Shalev and Lyakhovsky (2013)).
Pressure decreases in magma reservoirs may also be at the origin of pauses or episodic behav-
iors (episodes of quietness during a long-term eruptive process; see, e.g., Boichu et al. (2008)),
or even the chaotic behaviors that sometimes occur during large eruptions of basaltic or an-
desitic volcanoes (see, e.g. Budi-Santoso et al. (2013)). Such chaotic behaviors increase the
unpredictability of the evolution of the system and increase the modeling error variance of
the constant-load prediction approaches like FFM (see, e.g., Boue´ et al. (2015)). It therefore
decreases the accuracy of their eruption predictions, which may limit their application. More
generally, the edifice processes at work during the pre-eruptive and eruptive stages may greatly
contribute to the eruptive process: damage reduces the strength of the edifice and it increases
its permeability to gas (see, e.g., (Gueguen and Schubnel , 2003; Nara et al., 2011)). The as-
sociated deformation results in a non-linear increase in the reservoir volume and a decrease in
its pressure, and may induce gas exsolution, magma recharge and further interactions with the
mantle. Healing and consolidation occur during the whole process. Hence, a volcano’s erup-
tive history results from the competition of all these edifice and magmatic processes. In order
to determine this history, it is necessary to firmly establish the relations between geophysical
observables (deformation, seismicity, gas flux) and the model parameters.
Figure 4.27 shows G and edifice strength as a function of shear strain γ. We computed shear
strain by defining a radial vector linking the center of the magma reservoir to the geodetic
station, and an orthoradial vector linking the station to our geometrical model’s vertical axis
of symmetry (Figure 4.20). We calculated shear strain in the radial direction as the ratio of
the displacement projected on the orthoradial vector, to the length of the radial vector. G was
found to fit to a simple function of γ:
G = G0(1 + γ)
α (4.44)
with α ≈ −6.104. Integrating G over shear strain gave an estimation of the pre-peak shear
strength (reaction) of the rocks on the volcanic edifice scale:
σ(γ) =
G0
α+ 1
(
(1 + γ)(α+1) − 1
)
(4.45)
(Figure 4.27). It shows that shear strength tends to a relatively limited value for large shear
strains, which means the edifice actually tends to plasticity above a certain strain. This result
helps quantify the partitioning of elastic and plastic strain in the edifice. It shows that, at most
stations, about 50% of the total strain during inter- and pre-eruptive periods is purely elastic
strain, whereas for large strains this ratio drops to less than 20%. Thus, plastic deformation is
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an important feature of the Piton de la Fournaise volcanic edifice, a conclusion which confirms
former results (Got et al., 2013). Such studies can be performed on other well-instrumented
large basaltic shield volcanoes. The present study, focused on the pre-peak behavior of the
Piton de la Fournaise volcanic edifice, completes (Got et al., 2013)’s study focused on its post-
peak behavior.
4.3.6 Conclusion
In this work we have used numerical modeling and inversion to study surface displacements
of a volcanic edifice submitted to the pressure of a magma reservoir, paying special attention
to cases where seismicity and surface displacements accelerate at the end of inter-eruptive
periods. We showed that the acceleration in surface deformation can be explained by a model
of pressurized reservoir embedded in an elastic medium with constant pressure at the base of
the feeding system, progressively damaged by rupture events at a rate given by the observed
seismicity rate. Progressive damage is modelled by the progressive weakening of the elastic
moduli, using a power-law damage model in order to take into account crack interaction in the
reservoir roof. We found that during the inter- and pre-eruptive periods incremental damage is
constant and shear modulus is inversely proportional to shear strain, so shear strength reaches
a limiting value at which strain is plastic. This model is able to explain stable states and
moderate or accelerating surface displacement rates, depending on the value assigned to the
damage parameter. Consequently, the model is capable of reproducing the bifurcation between
stable and unstable states, and the large range of dynamics observed during the inter-eruptive
periods. Damage weakens the edifice, which induces the increase in reservoir volume and the
decrease in reservoir pressure. This pressure decrease may induce other non-linear processes:
gas exsolution, or magma recharge from mantle source, which lead to instability. The interplay
between reservoir pressure increase, subsequent non-linear weakening of the edifice, increase
in permeability, subsequent pressure decrease, and healing/consolidation of the edifice may be
responsible for the episodic or chaotic behavior of the eruptive history of active volcanoes over
various time scales.
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Figure 4.24: Model variables as a function of time, from 1 January 2007 to 30 March 2007,
after inversion at the SNEG station (Figure 3.2). a) Cumulated normalized rupture length; b)
pseudo-characteristic time; c) logarithm of shear modulus; d) adimensional over-pressure in the
reservoir; e) magma flow rate; f) reservoir volume change; g) measured (blue) and modeled (red)
vertical displacement compared to the initial model (black), and seismicity rate (purple). Black
and red solid lines show the initial and the best model resulting from inversion, respectively.
Vertically shaded grey and pink areas indicate the periods of the 18-19 February 2007 eruption
and Game`de storm, respectively. The last day shown corresponds to the beginning of the 30
March to 1 May 2007 eruption.
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Figure 4.25: Model variables as a function of time, from 1 January 2007 to 30 March 2007,
after inversion at the DSRG station (Figure 3.2). a) Cumulated normalized rupture length; b)
pseudo-characteristic time; c) logarithm of shear modulus; d) adimensional over-pressure in the
reservoir; e) magma flow rate; f) reservoir volume change; g) measured (blue) and modeled (red)
vertical displacement compared to the initial model (black), and seismicity rate (purple). Black
and red solid lines show the initial and the best model resulting from inversion, respectively.
Vertically shaded grey and pink areas indicate the periods of the 18-19 February 2007 eruption
and Game`de storm, respectively. The last day shown corresponds to the beginning of the 30
March to 1 May 2007 eruption.
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Figure 4.26: Model variables as a function of time for all OVPF geodetic stations (in color)
from 1 January 2007 to 30 March 2007, after inversion. a) Adimensional overpressure in
the reservoir; b) cumulated normalized rupture length; c) logarithm of adimensional shear
modulus; d) shear strain: computed from modeled displacements (colored solid line) and from
data (colored dashed line). Black dashed line shows the cumulative seismicity rate. Vertically
shaded grey and pink areas indicate periods of the 18-19 February 2007 eruption and Game`de
storm, respectively. The last day shown corresponds to the beginning of the 30 March to 1
May 2007 eruption.
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Figure 4.27: (a) Logarithm of the adimensional shear modulus and (b) shear strength (in Pa)
as a function of shear strain γ (computed from modeled displacements: solid line; from data:
dashed line) for all OVPF geodetic stations (in color) from 1 January 2007 to 30 March 2007.
Black solid lines in panels (a) and (b) represent the model described respectively by equations
(4.44) and (4.45).
175
ENDOMMAGEMENT AU SEIN D’UN E´DIFICE VOLCANIQUE
Bibliography
Agnon, A., and V. Lyakhovsky (1995), Damage distribution and localization during dyke in-
trusion, The Physics and Chemistry of Dykes, pp. 65–78.
Amitrano, D., and A. Helmstetter (2006), Brittle creep, damage, and time to failure in rocks,
J. Geophys. Res., 111, B11,201, doi:10.1029/2005JB004252.
Bache`lery, P. (1981), Le Piton de La Fournaise (ˆıle de la Re´union). Etude volcanologique
structurale, The´se, Universite´ de Clermont-Ferrand.
Barenblatt, G. (1962), The mathematical theory of equilibrium cracks in brittle fracture, Adv.
Appl. Mech., 7, 55–129.
Bean, C., L. De Barros, I. Lokmer, J.-P. Me´taxian, G. O’Brien, and S. Murphy (2014), Long-
period seismicity in the shallow volcanic edifice formed from slow-rupture earthquakes, Na-
ture Geosc., 7, 71–75.
Bell, A., J. Greenhough, M. Heap, and I. Main (2011a), Challenges for forecasting based on
accelerating rates of earthquakes at volcanoes and laboratory analogues, Geophys. J. Int.,
185, 718–723.
Bell, A., M. Naylor, M. Heap, and I. Main (2011b), Forecasting volcanic eruptions and other
material failure phenomena: An evaluation of the failure forecast method, Geophys. Res.
Lett., 38, L15,304, doi:10.1029/2011GL048155.
Benson, P., B. Thompson, P. Meredith, S. Vinciguerra, and R. Young (2007), Imaging slow
failure in triaxially deformed Etna basalt using 3D acoustic-emission location and X-ray
computed tomography, Geophys. Res. Lett., 34 (4).
Blake, S. (1984), Volatile oversaturation during the evolution of silicic magma chambers as an
eruption trigger, J. Geophys. Res., 89, 8237–8244.
Boichu, M., B. Villemant, and G. Boudon (2008), A model for episodic degassing of an andesitic
magma intrusion, J. Geophys. Res., 113, doi:10.1029/2007JB005130.
Bonforte, A., A. Bonaccorso, F. Guglielmino, M. Palano, and G. Puglisi (2008), Feeding system
and magma storage beneath Mt. Etna as revealed by recent inflation/deflation cycles, J.
Geophys. Res., 113 (B05406).
Boue´, A., P. Lesage, G. Cortes, B. Valette, and G. Reyes-Davila (2015), Real-time eruption
forecasting using the material Failure Forecast Method with a Bayesian approach, J. Geophys.
Res., 000 (000).
Bruner, W. (1976), Comment on ”Seismic velocities in dry and saturated cracked solids” by
O’Connell & Budiansky, J. Geophys. Res., 81, 2573–2576.
Budi-Santoso, A., P. Lesage, S. Dwiyono, S. Sumarti, Subandriyo, Surono, P. Jousset, and
J.-P. Metaxian (2013), Analysis of the seismic activity associated with the 2010 eruption of
Merapi Volcano, Java, J. Volc. Geoth. Res., 261, 153–170.
Budiansky, B., and R. O’Connell (1976), Elastic moduli of a cracked solid, Int. J. Solids Struct.,
12, 81–97.
176
4.3 Article - A damage model for volcanic edifices: Implications for edifice strength, magma
pressure, and eruptive processes.
Clarke, D., F. Brenguier, J.-L. Froger, N. Shapiro, A. Peltier, and T. Staudacher (2013), Timing
of a large volcanic flank movement at Piton de la Fournaise volcano using noise-based seismic
monitoring and ground deformation measurements, Geophys. J. Int., 195 (2), 1132–1140.
Cox, S., and P. Meredith (1993), Microcrack formation and material softening in rock measured
by monitoring acoustic emissions, Int. J. Rock Mech. Min. Sci. & Geomech. Abstr., 30, 11–24.
Currenti, G., A. Bonaccorso, C. Del Negro, D. Scandura, and E. Boschi (2010), Elasto-plastic
modeling of volcano ground deformation, Earth Planet. Sci. Lett., 296, 311–318.
De Barros, L., C. Bean, M. Zecevic, F. Brenguier, and A. Peltier (2013), Eruptive fracture
location forecasts from high-frequency events on Piton de la Fournaise Volcano, Geophys.
Res. Lett., 40, 4599–4603.
de Borst, R. (2002), Fracture in quasi-brittle materials: a review of continuum damage-based
approaches, Eng. Fract. Mech., 69, 95–112.
Delaney, P., and D. McTigue (1994), Volume of magma accumulation or withdrawal estimated
from surface uplift or subsidence, with application to the 1960 collapse of Kilauea Volcano,
Bull. Volc., 56 (6-7), 417–424.
Dugdale, D. (1960), Yielding of steel sheets containing slits, J. Mech. Phys. Solids, 8, 100–104.
Gerbault, M., F. Cappa, and R. Hassani (2012), Elasto-plastic and hydromechanical models
of failure around an infinitely long magma chamber, Geochem. Geophys. Geosyst., 13, 1525–
2027.
Got, J.-L., A. Peltier, T. Staudacher, P. Kowalski, and P. Boissier (2013), Edifice strength
and magma transfer modulation at Piton de la Fournaise volcano, J. Geophys. Res., 118 (9),
5040–5057.
Gregg, P., S. de Silva, E. Grosfils, and J. Parmigiani (2012), Catastrophic caldera-forming
eruptions: Thermomechanics and implications for eruption triggering and maximum caldera
dimensions on Earth, J. Volc. Geoth. Res., 241-242, 1–12.
Gudmundsson, A. (2006), How local stresses control magma-chamber ruptures, dyke injections,
and eruptions in composite volcanoes, Earth-Science Reviews, 79, 1–31.
Gueguen, Y., and A. Schubnel (2003), Elastic wave velocities and permeability of cracked rocks,
Tectonophysics, 370, 163–176.
Heap, M., S. Vinciguerra, and P. Meredith (2009), The evolution of elastic moduli with increas-
ing crack damage during cyclic stressing of a basalt from Mt. Etna volcano, Tectonophysics,
471, 153–160.
Heap, M., D. Faulkner, P. Meredith, and S. Vinciguerra (2010), Elastic moduli evolution and
accompanying stress changes with increasing crack damage: implications for stress changes
around fault zones and volcanoes during deformation, Geophys. J. Int., 183, 225–236.
Heap, M., P. Baud, P. Meredith, S. Vinciguerra, A. Bell, and I. Main (2011), Brittle creep in
basalt and its application to time-dependent volcano deformation, Earth Planet. Sci. Lett.,
307, 71–82.
177
ENDOMMAGEMENT AU SEIN D’UN E´DIFICE VOLCANIQUE
Kachanov, L. (1958), Time of the rupture process under creep conditions, Isv. Akad. Nauk.
SSR. Otd Tekh. Nauk, 8, 26–31.
Kemeny, J., and N. Cook (1986), Effective moduli, non-linear deformation and strength of a
cracked elastic solid, Int. J. Rock Mech. Min. Sci. & Geomech. Abstr., 23, 107–118.
Kilburn, C. (2003), Multiscale fracturing as a key to forecasting volcanic eruptions, J. Volc.
Geoth. Res., 125, 271–289.
Kilburn, C. (2012), Precursory deformation and fracture before brittle rock failure and potential
application to volcanic unrest, J. Geophys. Res., 117, B02,211.
Lengline´, O., D. Marsan, J. Got, V. Pinel, V. Ferrazzini, and P. Okubo (2008), Seismicity and
deformation induced by magma accumulation at three basaltic volcanoes, J. Geophys. Res.,
113 (B12), B12,305.
Letourneur, L., A. Peltier, T. Staudacher, and A. Gudmundsson (2008), The effects of rock
heterogeneities on dyke paths and asymmetric ground deformation: The example of Piton
de la Fournaise volcano (La Re´union Island), J. Volc. Geoth. Res., 173 (3-4), 289–302.
Lisowski, M. (2007), Analytical volcano deformation source models, in Volcano Deformation,
pp. 279–304, Springer.
Main, I. (2000), A damage mechanics model for power-law creep and earthquake aftershock
and foreshock sequences, Geophys. J. Int., 142, 151–161.
Massin, F., V. Ferrazzini, P. Bache`lery, A. Nercessian, Z. Duputel, and T. Staudacher (2011),
Structures and evolution of the plumbing system of Piton de la Fournaise volcano inferred
from clustering of 2007 eruptive cycle seismicity, J. Volc. Geoth. Res., 202, 96–106.
McLeod, P., and S. Tait (1999), The growth of dykes from magma chambers, J. Volc. Geoth.
Res., 92, 231–246.
Me´riaux, C., J. Lister, V. Lyakhovsky, and A. Agnon (1999), Dyke propagation with distributed
damage of the host rock, Earth Planet. Sci. Lett., 165, 177–185.
Michon, L., F. Saint-Ange, P. Bache`lery, N. Villeneuve, and T. Staudacher (2007), Role of the
structural inheritance of the oceanic lithosphere in the magmato-tectonic evolution of Piton
de La Fournaise volcano (La Re´union Island), J. Geophys. Res., 112 (B04205).
Montgomery-Brown, E., D. Sinnett, K. Larson, M. Poland, P. Segall, and A. Miklius (2011),
Spatiotemporal evolution of dike opening and de´collement slip at Kilauea volcano, Hawai’i,
J. Geophys. Res., 116 (B03401).
Nara, Y., P. Meredith, T. Yoneda, and K. Kaneko (2011), Influence of macro-fractures and
micro-fractures on permeability and elastic wave velocities in basalt at elevated pressure,
Tectonophysics, 503, 52–59.
Nercessian, A., A. Hirn, J.-C. Le´pine, and M. Sapin (1996), Internal structure of Piton de
la Fournaise volcano from seismic wave propagation and earthquake distribution, J. Volc.
Geoth. Res., 70, 123–143.
Peltier, A., V. Ferrazzini, T. Staudacher, and P. Bache`lery (2005), Imaging the dynamics of
178
4.3 Article - A damage model for volcanic edifices: Implications for edifice strength, magma
pressure, and eruptive processes.
dyke propagation prior to the 2000-2003 flank eruptions at Piton de la Fournaise, Re´union
Island, Geophys. Res. Lett., 32 (22), L22,302, doi:10.1029/2005GL023720.
Peltier, A., T. Staudacher, P. Catherine, L.-P. Ricard, P. Kowalski, and P. Bache`lery (2006),
Subtle precursors of volcanic eruptions at Piton de la Fournaise detected by extensometers,
Geophys. Res. Lett., 33, L06,315, doi:10.1029/2005GL025495.
Peltier, A., T. Staudacher, and P. Bache`lery (2007), Constraints on magma transfers and
structures involved in the 2003 activity at Piton de La Fournaise from displacement data, J.
Geophys. Res., 112 (B3).
Peltier, A., V. Famin, P. Bache`lery, V. Cayol, Y. Fukushima, and T. Staudacher (2008), Cyclic
magma storages and transfers at Piton de la Fournaise volcano (La Re´union hotspot) inferred
from deformation and geochemical data, Earth Planet. Sci. Lett., 270 (3-4).
Peltier, A., P. Bache`lery, and T. Staudacher (2009a), Magma transfer and storage at Piton de
la Fournaise (La Re´union) between 1972 and 2007: a review of geophysical and geochemical
data, J. Volc. Geoth. Res., 184 (1-2), 93–108.
Peltier, A., T. Staudacher, P. Bache`lery, and V. Cayol (2009b), Formation of the April 2007
caldera collapse at Piton de la Fournaise volcano: Insights from GPS data, J. Volc. Geoth.
Res., 184 (1-2), 152–163.
Pinel, V., and C. Jaupart (2003), Magma chamber behaviour beneath a volcanic edifice, J.
Geophys. Res., 108 (B2), 2072.
Press, W. H. (1992), Numerical recipes in Fortran 77: the art of scientific computing, vol. 1,
Cambridge university press.
Proˆno, E., J. Battaglia, V. Monteiller, J.-L. Got, and V. Ferrazzini (2009), P-wave velocity
structure of Piton de la Fournaise volcano deduced from seismic data recorded between 1996
and 1999, J. Volc. Geoth. Res., 184 (1), 49–62.
Rivet, D., F. Brenguier, D. Clarke, N. Shapiro, and A. Peltier (2014), Long-term dynamics of
Piton de la Fournaise volcano from 13 years of seismic velocity change measurements and
GPS observations, J. Geophys. Res., 119, doi:10.1029/2014JB011307.
Roult, G., A. Peltier, B. Taisne, T. Staudacher, V. Ferrazzini, and A. di Muro (2012), A
new comprehensive classification of the Piton de la Fournaise activity spanning the 1985-
2010 period. Search and analysis of short-term precursors from a broad-band seismological
station, J. Volc. Geoth. Res., 241-242, 78–104.
Savage, M., V. Ferrazzini, A. Peltier, E. Rivemale, J. Mayor, A. Schmid, F. Brenguier,
F. Massin, J.-L. Got, J. Battaglia, A. Di Muro, T. Staudacher, D. Rivet, and B. Taisne
(2015), Seismic anisotropy and its precursory change before eruptions at Piton de la Four-
naise volcano, La Re´union, J. Geophys. Res., 000 (000), 000.
Schmid, A., J.-R. Grasso, D. Clarke, V. Ferrazzini, P. Bache`lery, and T. Staudacher
(2012), Eruption forerunners from multiparameter monitoring and application for erup-
tions time predictability (Piton de la Fournaise), J. Geophys. Res., 117, B11,203, doi:
10.1029/2012JB009167.
179
ENDOMMAGEMENT AU SEIN D’UN E´DIFICE VOLCANIQUE
Shalev, E., and V. Lyakhovsky (2013), The processes controlling damage zone propagation
induced by wellbore fluid injection, Geophys. J. Int., 193, 209–219.
Staudacher, T., V. Ferrazzini, A. Peltier, P. Kowalski, P. Boissier, P. Catherine, F. Lauret,
and F. Massin (2009), The April 2007 eruption and the Dolomieu crater collapse, two major
events at Piton de la Fournaise (La Re´union Island, Indian Ocean), J. Volc. Geoth. Res.,
184 (1-2), 126–137.
Surono, P. Jousset, J. Pallister, M. Boichu, M. Buongiorno, A. Budisantoso, F. Costa, S. An-
dreastuti, F. Prata, D. Schneider, L. Clarisse, H. Humaida, S. Sumarti, C. Bignami, J. Gris-
wold, S. Carn, C. Oppenheimer, and F. Lavigne (2012), The 2010 explosive eruption of Java’s
Merapi volcano - A ’100-year’ event, J. Volc. Geoth. Res., 241, 121–135.
Tait, S., C. Jaupart, and S. Vergniolle (1989), Pressure, gas content and eruption periodicity
of a shallow, crystallizing magma chamber, Earth Planet. Sci. Lett., 92, 107–123.
Tarraga, M., R. Carniel, R. Ortiz, and A. Garcia (2008), The Failure Forecast Method
: Review and application for the real-time detection of precursory patterns at reawak-
ening volcanoes, Caldera volcanism: analysis, modelling and response, pp. 447–469, doi:
10.1016/S1871-644X(07)00013-7.
Ventura, G., S. Vinciguerra, S. Moretti, P. Meredith, M. Heap, P. Baud, S. A. Shapiro,
C. Dinske, and J. Kummerow (2010), Understanding slow deformation before dynamic fail-
ure, Geophysical Hazards, pp. 229–247.
Voight, B. (1988), A method for prediction of volcanic eruptions, Nature, 332, 125–130.
Walsh, J. (1965), The effect of cracks on the uniaxial elastic compression of rock, J. Geophys.
Res., 70, 399–411.
Wells, D., and K. Coppersmith (1994), New empirical relationships among magnitude, rupture
length, rupture width, rupture area, and surface displacement, Bull. Seism. Soc. Am., 84 (4),
974–1002.
Woessner, J., and S. Wiemer (2005), Assessing the quality of earthquake catalogues: estimating
the magnitude of completeness and its uncertainty, Bull. Seism. Soc. Am., 95 (2), 684–698,
doi:10.1785/0120040007.
Zang, A., F. Wagner, S. Stanchits, C. Janssen, and G. Dresen (2000), Fracture process zone in
granite, J. Geophys. Res., 105, 23,651–23,661.
180
4.4 Variabilite´ des comportements pre´-e´ruptifs des e´difices pressurise´s soumis a` un endommagement
4.4 Variabilite´ des comportements pre´-e´ruptifs des e´difices pres-
surise´s soumis a` un endommagement
Dans cette partie nous allons montrer que le mode`le non-line´aire simple utilise´ dans la partie
pre´ce´dente peut expliquer une assez grande varie´te´ de comportements pre´-e´ruptifs. Le con-
tenu de cette partie fait l’objet de l’article ”Non-linear dynamics induced by edifice weakening
and magma-edifice interaction in volcanoes” (Got, J.-L., Carrier, A., Marsan, D.) en cours de
re´daction.
4.4.1 Interpre´tation d’une vitesse de de´placement horizontal constante sur
la caldera du Grimsvo¨tn, 2004-2011
Nous allons d’abord utiliser des donne´es de de´placement et de sismicite´ acquises sur le vol-
can Grimsvo¨tn (Islande) entre 2005 et 2011 par l’Icelandic Meteorological Office (IMO, ou
Vedurstofa Islands en islandais). Le Grimsvo¨tn partage avec le Piton de la Fournaise son ac-
tivite´ volcanique basaltique de point chaud, mais il fait partie d’un ensemble volcanique actif
dont l’extension horizontale est environ 50 fois plus grande que le Piton de la Fournaise, sous-
glaciaire, et qui borde un rift oce´anique. Le temps caracte´ristique entre les e´ruptions pendant
cette pe´riode est d’environ 6 ans, alors que le cycle e´ruptif du Piton de la Fournaise entre 2000
et 2007 e´tait d’environ 6 mois.
Les donne´es de de´placement de surface utilise´es dans cette partie sont issues du re´seau
permanent de re´cepteurs GNSS (Global Navigation Satellite System) de l’IMO, installe´s sur
le territoire islandais. Nous utiliserons les positions journalie`res des re´cepteurs calcule´es par
Reverso et al. (2014); elles ont e´te´ corrige´es du de´placement de la plaque a` chaque instant.
Parmi celles-ci, nous e´tudierons particulie`rement le de´placement du re´cepteur GFUM, installe´
au sommet du Grimsvo¨tn, a` proximite´ imme´diate de la caldera sommitale (Figure 4.28). Les
de´placements de surface enregistre´s en ce re´cepteur montrent une inflation inter-e´ruptive avec
un taux d’inflation qui de´croit exponentiellement en fonction du temps, comme cela a e´te´
observe´ sur d’autres volcans (voir par exemple, Lu et al. (2003)), pour atteindre une valeur
constante pendant plusieurs anne´es, alors que sur le Piton de la Fournaise cette de´croissance
du taux d’inflation n’apparait pas.
Les donne´es de sismicite´ proviennent du catalogue de se´ismes enregistre´s et localise´s a` l’aide
du re´seau sismique de l’IMO pendant la meˆme pe´riode de temps (2005-2011). Nous utiliserons
la sismicite´ localise´e autour du sommet du Grimsvo¨tn pendant cette pe´riode (651 se´ismes,
Figure 4.28). La magnitude de coupure du catalogue est de 1.3, et le calcul de la pente b de
la relation de Gutenberg-Richter donne une valeur de 0.95, valeur proche de 1, standard. La
repre´sentation du nombre cumule´ de se´ismes en fonction du temps montre une acce´le´ration
nette (Figure 4.29).
Le re´seau GPS permanent de l’IMO a enregistre´ sur le Grimsvo¨tn entre 2004 et 2011
des de´placements de surface croissant parfaitement line´airement avec le temps pendant 5 a`
6 ans, apre`s environ un an d’inflation dont le taux e´tait exponentiellement de´croissant avec
le temps. Ces donne´es ont e´te´ interpre´te´es a` l’aide d’un mode`le e´lastique a` 2 chambres avec
une condition aux limites a` flux constant a` la base (Reverso et al., 2014). Ce mode`le permet
de reproduire a` la fois le comportement transitoire post-e´ruptif, et le de´placement line´aire
stationnaire pendant plusieurs anne´es. C’est la condition aux limites a` flux constant qui force
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Figure 4.28: Carte du sommet du volcan Grimsvo¨tn montrant la caldera, la sismicite´ (points bleus)
et la position de la station GPS GFUM (triangle rouge), ainsi que la direction des vecteurs de´placements
calcule´s apre`s l’e´ruption de 2004.
la solution en de´placement de surface a` croitre line´airement. Dans ce cas, la pression dans
le re´servoir magmatique supe´rieur (et dans l’ensemble du syste`me) croit aussi line´airement et
peut tendre vers l’inﬁni. Une croissance sans limite de la pression n’est pas re´aliste que ce soit
a` la base, ou dans le re´servoir supe´rieur ou` il faut envisager que la de´formation ne peut pas
eˆtre grande et e´lastique a` la fois: la pression dans le re´servoir est physiquement limite´e par
la rupture de celui-ci. Cette rupture ne se produit pas instantane´ment et sans perturbation
pre´alable du milieu. Nous allons montrer que les de´placements mesure´s a` la surface du volcan
Grimsvo¨tn peuvent eˆtre reproduits de fac¸on tre`s simple, par le mode`le utilise´ au Piton de la
Fournaise dans la partie pre´ce´dente, qui comprend une seule chambre magmatique dans un
milieu e´lastique endommageable, avec une condition de pression constante a` la base.
Le mode`le utilise´ dans cette partie ne diﬀe`re donc du mode`le pre´ce´dent que par les valeurs
prises par les diﬀe´rents parame`tres; nous prendrons ici, a` partir des valeurs fournies dans
les travaux pre´ce´dents (Reverso et al., 2014; Alfaro et al., 2007), la profondeur du re´servoir
Hr = 3500 m, le rayon du re´servoir ar = 800 m, la distance horizontale entre l’axe du syste`me
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d’approvisionnement et la station GFUM r = 3500 m. La viscosite´ µ reste fixe´e a` 100 Pa.s
et la longueur du conduit vertical Hc a` 7000m; la valeur initiale du module de cisaillement
est prise e´gale a` 10 GPa. Le de´placement vertical montrant des perturbations saisonnie`res
importantes, c’est (a` l’instar de Reverso et al. (2014)) le de´placement horizontal ou radial
(le mode`le e´tant axisyme´trique), moins perturbe´, qui sera utilise´ ici pour estimer les valeurs
des parame`tres. L’ajustement des donne´es de de´placement radial est donc re´alise´ a` l’aide de
deux parame`tres physiques seulement: le rayon du conduit ac, qui contraint la constante de
temps du syste`me d’approvisionnement (premier parame`tre phe´nome´nologique), et le parame`tre
d’endommagement incre´mental δ, les autres parame`tres provenant de la connaissance a priori
du mode`le. La figure 4.29 montre les re´sultats de l’ajustement des donne´es pour deux couples
de valeurs de ces parame`tres: ac = 0.31 m et δ = 2.610
−3, ac = 0.32 m et δ = 2.810−3. On
remarque que le de´placement radial est assez sensible a` ces deux parame`tres, notamment a` la
connaissance de ac - ce qui ne signifie pas que la valeur ac soit ne´cessairement bien de´termine´e
et puisse eˆtre de´termine´e de cette fac¸on, puisqu’elle de´pend directement de la connaissance des
autres parame`tres du syste`me d’approvisionnement. Une valeur de δ = cHr ≈ 3.10−3 correspond
a` une longueur verticale de rupture moyenne c ≈ 10 m pour chaque se´isme d’un catalogue dont
la magnitude de comple´tude est 1.3. On remarque que l’ajustement de la premie`re partie
(”exponentielle”) des donne´es de de´placement permet de contraindre la constante de temps, qui
est de l’ordre de 200 jours, alors qu’elle n’e´tait que de 5-10 jours au Piton de la Fournaise. C’est
d’ailleurs la valeur e´leve´e de cette constante de temps qui rend la pressurisation du re´servoir
superficiel observable.
Les de´placements calcule´s a` l’aide de ce mode`le reproduisent remarquablement bien le de´-
placement transitoire correspondant a` la pressurisation progressive du re´servoir magmatique,
et le de´placement stationnaire line´airement croissant avec le temps enregistre´ au sommet du
Grimsvo¨tn. L’ajustement des donne´es est effectue´, avec un mode`le a` 7 parame`tres et une
condition de pression constante a` la base du syste`me, avec une RMS d’environ 1 cm sur un de´-
placement total de 35 cm, e´quivalente a` celle de l’ajustement re´alise´, sur une dure´e plus courte,
pour un mode`le a` 2 chambres (11 parame`tres) et une condition de flux constant a` la base du
syste`me (Reverso et al., 2014). Le de´placement de surface mesure´ a` GFUM est donc compatible
avec un mode`le simple de re´servoir pressurise´ dans un e´difice e´lastique s’endommageant, avec
une loi d’endommagement re´aliste base´e sur la sismicite´ enregistre´e.
A partir de cet ajustement on peut e´galement calculer la variation temporelle de la sur-
pression dans le re´servoir ∆P et le flux Q a` la base du syste`me d’approvisionnement (figure
4.30). Les re´sultats obtenus montrent que la surpression tend d’abord vers une limite finie, ainsi
que le flux. Le de´placement de surface croit line´airement parce que le module de cisaillement
de´croˆıt faiblement et quasiment line´airement avec l’endommagement pendant la meˆme pe´riode.
Le flux est quasi-constant pendant ≈ 3 ans, mais c’est une conse´quence de la prise en compte
de l’endommagement, pas une condition aux limites impose´e a priori. En fin de pe´riode le
volume augmente non line´airement, la pression baisse et le flux de magma augmente, jusqu’a`
l’e´ruption.
L’ajustement est donc re´alise´ avec une pression qui reste limite´e par la re´sistance de l’e´difice.
Un endommagement mode´re´ peut donc expliquer un de´placement de surface line´airement crois-
sant avec le temps - qui correspond simplement a` une plastification progressive du mate´riau,
sans qu’il n’y ait ne´cessairement de localisation de la de´formation. C’est un comportement qui
peut eˆtre interpre´te´ comme le fluage secondaire de l’e´difice sous l’effet du chargement a` pression
constante du re´servoir magmatique.
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Figure 4.29: De´placement horizontal mesure´s a` la station GPS GFUM, volcan Grimsvo¨tn
(Islande) (croix rouges) et nombre de se´ismes cumule´s (trait continu bleu) enregistre´s entre le 3
De´cembre 2004 (origine des temps) et le 31 De´cembre 2011. Les courbes en trait continu rouge
et vert repre´sentent les de´placements horizontaux calcule´s respectivement pour les mode`les
ac = 0.31m, δ = 2.610
−3 et ac = 0.32m, δ = 2.810−3 (voir texte pour le de´tail des autres
parame`tres du mode`le). L’origine des temps a e´te´ choisie a` l’instant du de´but de l’inflation
inter-e´ruptive 2004-2001, fin de la de´flation post-e´ruptive de l’e´ruption de 2004.
Environ la moitie´ de la de´formation se re´alise a` pression quasi-constante dans le re´servoir,
par simple diminution du module de cisaillement effectif, a` partir de l’instant ou` la limite
d’e´lasticite´ parfaite est atteinte. Il est inte´ressant de confronter ce re´sultat a` ceux que l’on
peut de´duire de l’observation ge´ologique directe du terrain et des me´thodes de classification de
masses rocheuses. Le sommet de l’e´difice est en inflation donc l’e´tat de contrainte au centre
de la caldera sommitale est en traction, et en compression a` la pe´riphe´rie de l’e´difice, a` partir
d’une certaine distance de l’axe de syme´trie. Schultz (1993) montre que la re´sistance a` la
traction des massifs rocheux basaltiques est comprise entre 0.2 et 2 MPa. La limite e´lastique
est ne´cessairement infe´rieure. Pour un module d’Young de 50 GPa (basalte intact) on trouve
que la de´formation purement e´lastique en traction doit eˆtre au maximum de 4.10−6 avant
rupture en traction. GFUM e´tant situe´ au bord du crate`re, comme le de´placement radial total
est ≈ 0.35 m et que la distance de GFUM au centre de la caldera est d’environ 3.5 km on peut
estimer que la de´formation line´aire totale est de l’ordre de 10−4, ce qui est 25 fois supe´rieur a`
ce que l’on peut de´duire d’apre`s Schultz (1993) et clairement encore bien au-dela` de la limite
e´lastique vraie. La limite e´lastique est donc tre`s vite atteinte (a` partir d’un a` quelques cm de
de´formation horizontale, ce qui correspond bien a` la sismicite´ enregistre´e), bien avant la fin
de la premie`re anne´e de de´formation. Dans les mate´riaux constituant les e´difices volcaniques,
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Figure 4.30: Module de cisaillement G (normalise´ par sa valeur initiale), surpression dans le
re´servoir magmatique ∆P (normalise´ par la surpression limite P ), de´placement radial Ur en
me`tres, constante de temps du syste`me d’approvisionnement τ en secondes, de´bit Q en m3/s,
et variation de volume ∆V en m3, en fonction du temps, entre le 03/12/2004 et le 31/12/2011.
a` grande e´chelle, la de´formation e´lastique pure est extreˆmement faible, surtout quand ils sont
sollicite´s en traction.
Dans le cas du Piton de la Fournaise certaines stations peuvent eˆtre tre`s proches du lieu de
l’e´ruption, et donc dans la zone ou` l’endommagement se localise: dans ce cas la de´formation
est forte et l’acce´le´ration due a` l’endommagement est mesurable. Lorsque les stations sont plus
e´loigne´es des fissures e´ruptives (comme dans le cas de GFUM qui est situe´e a` 3,5 km du centre
e´ruptif), cette acce´le´ration peut ne plus eˆtre mesurable (voir, par exemple, la figure 4.3). On
peut par contre mesurer une de´formation plus faible dont le taux est stationnaire correspondant
a` un endommagement homoge`ne dans un grand volume.
4.4.2 Etude de la dynamique des de´formations de surface pendant les pe´ri-
odes pre´-e´ruptives et e´ruptives
Dans cette partie, sans avoir l’ambition de pre´senter toute la complexite´ des processus pre´-
e´ruptif et e´ruptif, nous allons partir d’observations et mesures re´alise´es sur le Piton de la
Fournaise et le Me´rapi (Indone´sie) pour avancer dans l’analyse de ces processus, et notamment
de leur e´pisodicite´ et non-line´arite´, et construire un mode`le conceptuel qui pourra eˆtre utilise´
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dans des travaux ulte´rieurs.
Pauses et e´pisodes dans les processus pre´-e´ruptifs et e´ruptifs: effet de la constante
de temps du syste`me d’approvisionnement
Nous avons vu a` l’aide des donne´es acquises au Grimsvo¨tn, que la pressurisation d’un re´ser-
voir dans l’e´difice accompagne´e d’un endommagement lent, c’est-a`-dire faible mais re´gulier de
l’e´difice entrainait une variation temporelle quasi-line´aire du de´placement de surface pendant
plusieurs anne´es. Lorsque l’endommagement et l’affaiblissement de l’e´difice est plus intense,
nous avons vu sur le Piton de la Fournaise, entre Janvier et Avril 2007, que le de´placement
de surface enregistre´ au sommet pouvait montrer une acce´le´ration, comme la sismicite´, et que
l’e´ruption avait lieu a` la fin de cet e´pisode simple d’acce´le´ration de la de´formation. Ne´anmoins
l’e´tude de nombreux autres cas d’e´ruptions (voir, par exemple, Boichu et al. (2008); Nicholson
et al. (2013); Surono et al. (2012a); Budi-Santoso et al. (2013)) montre que les e´ruptions ont
e´galement fre´quemment lieu, ou bien avec un de´calage temporel par rapport a` l’instant ou` le
taux de sismicite´ (et donc l’endommagement) est maximal, ou bien au terme d’un processus
plus complexe qui comporte plus d’un e´pisode de de´formation sismique et de surface - une
de´formation que l’on peut qualifier d’e´pisodique. Pour illustrer ces cas de processus plus com-
plexes, nous prendrons l’exemple du processus pre´parant l’e´ruption du Me´rapi du 05/11/2010
(Surono et al. (2012a); Budi-Santoso et al. (2013)), qui a e´te´ bien documente´e. Dans ce cas
l’e´ruption la plus forte n’a pas eu lieu a` la fin de la pe´riode d’acce´le´ration de la sismicite´ VT,
qui correspond au maximum de l’endommagement (e´ruption mineure du 26/10); elle a eu lieu
une dizaine de jours apre`s, le 5/11 (Figures 4.31, 4.32), apre`s une pe´riode de sismicite´ longue
pe´riode et tre´mor intense, qui correspond a` un transfert de magma tre`s actif. Lors de cette
e´ruption, le taux de sismicite´ a cru jusqu’a` 200 se´ismes VT par jour le 26/10 (Figure 4.31),
et les mesures au distanceme`tre ont montre´ l’acce´le´ration du de´placement d’un repe`re sommi-
tal avant cette date (Figure 4.33). Cet accroissement de la sismicite´ et de l’e´nergie sismique
de´veloppe´e e´tant bien supe´rieur a` ce qu’il est habituellement pour les e´ruptions du Me´rapi (Fig-
ure 4.34), une e´ruption majeure e´tait attendue. Le 26/10, une e´ruption relativement mineure
a eu lieu, la sismicite´ VT a cesse´ et le re´flecteur EDM sommital a e´te´ de´truit, mais la sismicite´
basse fre´quence a commence´ ainsi que le tre´mor, jusqu’a` l’e´ruption majeure du 5/11. Si l’on
conside`re que la sismicite´ VT te´moigne de l’endommagement de l’e´difice, et que la sismicite´
basse fre´quence et le tre´mor te´moignent du transfert de magma en profondeur, on peut en
de´duire que l’endommagement de l’e´difice a eu lieu avant le transfert de l’essentiel du magma,
et qu’il s’est e´coule´ une dizaine de jours avant que celui n’atteigne la surface. Dans d’autres
cas, le processus de transfert de magma peut eˆtre re´alise´ a` travers un nombre d’e´pisodes plus
grand encore.
Une partie de la complexite´ de ce processus, et l’existence d’un ou plusieurs e´pisodes dans
le processus peuvent eˆtre au moins partiellement explique´s a` l’aide d’un mode`le simple de pres-
surisation d’un e´difice e´lastique endommageable. Dans le cas du Me´rapi, la pressurisation n’est
pas ne´cessairement envisage´e dans un e´ventuel re´servoir magmatique situe´ au sein meˆme de
l’e´difice, mais plus simplement dans le conduit magmatique lui-meˆme, qui posse`de un diame`tre
suffisant pour permettre l’extrusion du doˆme visible en surface. Dans cette partie de l’e´tude il
n’est pas question d’ajuster des donne´es de de´placement de surface (les de´placements sommi-
taux pre´-e´ruptifs e´taient tre`s he´te´roge`nes et seulement mesure´s au distanceme`tre, et le mode`le
ge´ome´trique est mal connu), mais plutoˆt de pre´senter une explication possible du processus,
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Figure 4.31: Taux de sismicite´ enregistre´ au Me´rapi par le re´seau sismologique du Volcanolog-
ical Survey of Indonesia, entre le 01/09/2010 et le 31/12/2010. (a) Se´ismes volcano-tectoniques
(VT); (b) se´ismes multi-phases (MP); (c) se´ismes longues-pe´riodes (LP); (d) chutes de blocs
(Rockf); (e) coule´es pyroclastiques; (f) amplitude RSAM (Real-time Seismic Amplitude Mea-
surement) journalie`re. D’apre`s Surono et al. (2012a).
notamment en e´tudiant le roˆle de la constante de temps du syste`me d’approvisionnement pour
un endommagement donne´.
Nous avons vu pour le Piton de la Fournaise que la dynamique e´ruptive d’un e´difice pour
lequel la constante de temps d’approvisionnement est faible (de l’ordre de quelques jours)
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Figure 4.32: Amplitude RSAM cumule´e mesure´e sur le Me´rapi (re´seau sismique VSI, en noir)
entre le 01/08/2010 et le 05/11/2010, et ajustement de ces donne´es par deux mode`les FFM
(rouge: donne´es ajuste´e entre le 13/09/2010 et le 05/10/2010; bleu: donne´es ajuste´es entre le
07/10/2010 et le 26/10/2010), d’apre`s Budi-Santoso et al. (2013).
correspond a` un seul e´pisode: lorsque l’augmentation de volume non-line´aire du re´servoir a
lieu, la pression baisse mais le flux de magma montant augmente suffisamment vite pour qu’elle
baisse moins que le module de cisaillement, ce qui provoque une acce´le´ration du de´placement
de surface qui conduit a` la rupture. C’est la rapidite´ de cette augmentation du flux, controˆle´e
par la constante de temps (par exemple par le rayon du conduit d’alimentation), qui garantit
que la dynamique est plus ou moins simple, et donc qui controˆle cette dynamique.
Lorsque la constante de temps est plus e´leve´e (de l’ordre de la dizaine de jours) et que
l’endommagement affaiblit suffisamment l’e´difice, la pression dans le re´servoir peut baisser
suffisamment pour que le de´placement de surface augmente moins ou n’augmente plus - c’est-
a`-dire que le processus de de´formation et le processus e´ruptif subissent une pause. Lorsque
la pression baisse dans le re´servoir, le flux de magma entrant augmente et la pression dans le
re´servoir finit par retrouver une valeur qui entraine une acce´le´ration du de´placement de surface
(Figure 4.35, 4.36, 4.37, 4.38). La de´pressurisation du re´servoir ou du conduit induit un flux de
magma montant, qui pourrait e´ventuellement eˆtre suffisant pour qu’un re´servoir magmatique
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Figure 4.33: (a) Mesure de distance EDM (Electronic Distancemeter Measurement) entre
trois observatoires du VSI (Babadan, Jrakah et Kaliurang) et le sommet du Me´rapi. (b) De´tail
de la ligne de base Kaliurang - sommet: distance et vitesse relative de de´placement. D’apre`s
Surono et al. (2012a).
plus profond se de´pressurise a` son tour.
L’augmentation de la pression et e´ventuellement du module de cisaillement a` la suite de
la pause conduit a` une augmentation du de´placement de surface et a` la cre´ation d’un flux
sortant (ne´gatif), c’est-a`-dire a` une e´ruption. La figure 4.35 montre que la constante de temps
du syste`me d’approvisionnement (environ 10 jours sur cette figure) induit un de´calage entre
le maximum de l’endommagement (jour 300) et le maximum du de´placement vertical, qui
est d’une dizaine de jours. Le maximum du flux sortant est alors atteint une trentaine de
jours apre`s le maximum de l’endommagement. Lorsque la contante de temps est plus courte
(de l’ordre du jour, Figure 4.36), le flux sortant est maximal une dizaine de jours apre`s le
maximum de l’endommagement, et le maximum du de´placement est maximum 4 jours apre`s
le maximum d’endommagement. On remarque que l’augmentation du module de cisaillement
(consolidation), apre`s une pause due a` une de´pressurisation, contribue au renforcement de
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Figure 4.34: Energie sismique (VT et MP) cumule´e en fonction du temps, pendant un an
avant chacune des six dernie`res e´ruptions du Me´rapi (donne´es du re´seau sismique VSI). D’apre`s
Budi-Santoso et al. (2013).
la pression dans le re´servoir, ainsi qu’a` celui du de´placement de surface et a` l’inversion du
flux de magma (magma sortant du re´servoir), a` son renforcement et finalement a` l’e´ruption.
Les conditions de l’e´ruption majeure (qui correspond au de´placement de surface et au flux de
magma maximums) peuvent donc eˆtre re´unies apre`s la pe´riode d’endommagement maximum
(qui correspond a` la rupture de l’e´difice). A l’inverse, lorsque le module de cisaillement reste
faible a` la fin du processus d’endommagement, l’e´difice se de´forme largement, et absorbe par
sa de´formation le flux de magma entrant qui suit la de´pressurisation (Figure 4.37, 4.38), sans
exce`s de surpression ni inversion de flux de magma, ce qui ne conduit pas ne´cessairement a` une
e´ruption mais plutoˆt a` une intrusion. On voit que les conditions qui favorisent une e´ruption
intense sont l’existence d’un maximum de pression et de flux inverse de magma, et donc un
e´difice initialement re´sistant qui s’affaiblit puis se consolide, et l’existence d’une constante de
temps pas trop importante - plutoˆt qu’un e´difice qui reste peu re´sistant et dont la de´formation
interne absorbe le surplus de magma entrant.
Ces re´sultats peuvent constituer une explication correcte a` ce qui a e´te´ mesure´ et ob-
serve´ sur le Me´rapi fin 2010, notamment le de´calage d’une dizaine de jours entre la fin de
l’endommagement (sismicite´ VT) et le maximum du transfert de magma (Figure 4.31): la
premie`re e´ruption mineure est la conse´quence de la pressurisation du conduit, qui a affaibli
et de´forme´ le doˆme et l’e´difice sommital, dont la de´formation non-line´aire a dans un second
temps de´pressurise´ le conduit; cette de´pressurisation a e´te´ suffisante pour qu’un re´servoir plus
profond et plus grand soit lui-meˆme de´pressurise´, et fournisse l’essentiel du magma expulse´
pendant l’e´ruption majeure qui a suivi. De meˆme, au Piton de la Fournaise, ces re´sultats
peuvent expliquer pourquoi le volume de magma e´mis pendant les e´ruptions distales est syste´-
matiquement 5 a` 10 fois plus grand que la variation de volume que l’on peut infe´rer a` partir
des mesures de de´formation de surface (Peltier et al., 2008). On voit donc que des processus
physiques simples (de´formation de l’e´difice par un re´servoir pressurise´ et approvisionnement de
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Figure 4.35: Module de cisaillement G (en GPa), constante de temps τ (en s), de´bit de magma
Q (en m3/s), variation de volume ∆V (en m3), surpression dans le re´servoir ∆P (en MPa) et
de´placement vertical Uz (en m). Parame`tres du mode`le: ac = 0.6m, ar = 800m, Hr = 2500m,
Hc = 7000m, µ = 100Pa.s, G0 = 100GPa, P = 30MPa. Le maximum de l’endommagement a
lieu au jour 300. Le module de cisaillement G se renforce apre`s la pe´riode d’endommagement
maximal de l’e´difice.
ce re´servoir) peuvent engendrer des dynamiques complexes et varie´es s’ils sont non-line´aires.
L’existence de pauses, de variabilite´ et e´ventuellement de chaos dans le processus e´rup-
tif est intime´ment lie´ a` la nature non-line´aire du processus, et a` l’existence de deux temps
caracte´ristiques ou dynamiques diffe´rentes en interaction: d’une part la constante de temps
de l’approvisionnement qui controˆle la pression applique´e dans le re´servoir, et d’autre part la
constante de temps de l’endommagement de l’e´difice, qui controˆle sa re´sistance. Une des con-
se´quences de cette non-line´arite´ est qu’elle diminue le pouvoir pre´dictif des me´thodes base´es
(comme la ”Failure Forecast Method”) sur l’hypothe`se que le chargement (pression dans le
re´servoir magmatique) est constant. Cette e´tude tend a` montrer que ce type de me´thode
pre´voit l’endommagement de l’e´difice et e´ventuellement son maximum, mais pas ne´cessaire-
ment l’instant de l’e´ruption. Un espoir pour l’ame´lioration de ce pouvoir pre´dictif est la prise
en compte du syste`me d’approvisionnement et de sa constante de temps.
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Figure 4.36: Module de cisaillement G (en GPa), constante de temps τ (en s), de´bit de magma
Q (en m3/s), variation de volume ∆V (en m3), surpression dans le re´servoir ∆P (en MPa) et
de´placement vertical Uz (en m). Parame`tres du mode`le: ac = 1.0m, ar = 800m, Hr = 2500m,
Hc = 7000m, µ = 100Pa.s, G0 = 100GPa, P = 30MPa. Le maximum de l’endommagement a
lieu au jour 300. Le module de cisaillement G se renforce apre`s la pe´riode d’endommagement
maximal de l’e´difice.
Dynamique des processus pre´-e´ruptifs: effet de la re´sistance de l’e´difice
Au Piton de la Fournaise, pendant la pe´riode s’e´talant de l’anne´e 2000 jusqu’au collapse du
2 Avril 2007, les e´ruptions e´taient pre´ce´de´es d’une acce´le´ration tre`s progressive de l’activite´
sismique (Figure 4.39) et d’une inflation, mesure´e par ge´ode´sie GPS. Le taux de sismicite´
moyen e´tait de 19 se´ismes par jour. Il n’y avait pas de crises sismiques sans e´ruption, et
pas d’intrusions (voir, par exemple, Roult et al. (2012)). Les e´ruptions ont lieu a` la fin d’un
processus de pressurisation du re´servoir qui peut eˆtre caracte´rise´ comme ”simple”, constitue´
d’un seul e´pisode. Pendant la meˆme pe´riode, Got et al. (2013) ont montre´ que l’e´difice e´tait
plus re´sistant pendant les pe´riodes inter-distales, avec un angle de frottement interne de 35˚ , que
pendant les e´ruptions distales, pendant lesquelles l’angle de frottement interne est voisin de 15˚ .
Les e´ruptions du 30 Mars - 4 Avril au cours desquelles a eu lieu le collapse sommital du 2 Avril
sont des e´ruptions distales accompagne´es d’un de´placement important du flanc Est, alors que
ce dernier reste stable pendant les pe´riodes inter-distales. On peut donc caracte´riser l’e´difice
comme e´tant re´sistant pendant les pe´riodes de pressurisation du re´servoir. Comme l’ensemble
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Figure 4.37: Module de cisaillement G (en GPa), constante de temps τ (en s), de´bit de magma
Q (en m3/s), variation de volume ∆V (en m3), surpression dans le re´servoir ∆P (en MPa) et
de´placement vertical Uz (en m). Parame`tres du mode`le: ac = 0.6m, ar = 800m, Hr = 2500m,
Hc = 7000m, µ = 100Pa.s, G0 = 100GPa, P = 30MPa. Le maximum de l’endommagement
a lieu au jour 300. Le module de cisaillement G reste a` sa valeur minimale apre`s la pe´riode
d’endommagement maximal de l’e´difice.
est a` l’e´quilibre et qu’il finit par rompre (donc a` atteindre la re´sistance maximale de l’e´difice),
on peut en de´duire que la pression dans le re´servoir est e´leve´e, et caracte´riser le processus de
pressurisation: haute re´sistance de l’e´difice, haute pression du re´servoir. Les de´placements de
surface pendant la pe´riode 2000-2007 ne montrent d’ailleurs pas de signe de de´pressurisation du
re´servoir, sauf pendant les e´ruptions distales, mais pas pendant les e´ruptions sommitales: on
ne retrouve pas, comme sur d’autres volcans et notamment sur le Grimsvo¨tn, de cycle complet
de pressurisation du re´servoir a` partir d’une pression initale tre`s basse, avec un taux d’inflation
initialement tre`s e´leve´, qui de´croit de fac¸on exponentielle avec le temps. Pendant cette pe´riode
(2000-2007), la re´sistance a` long terme (”yield stress” ou ”yield strength”) de l’e´difice du Piton
de la Fournaise est donc atteinte alors que la pression dans le re´servoir est e´leve´e, croit tre`s
lentement, et que le de´bit de magma entrant est faible. Dans ce cas on peut conside´rer que le
chargement est constant et e´gal a` la re´sistance a` long terme: la dynamique de la rupture qui
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Figure 4.38: Module de cisaillement G (en GPa), constante de temps τ (en s), de´bit de magma
Q (en m3/s), variation de volume ∆V (en m3), surpression dans le re´servoir ∆P (en MPa) et
de´placement vertical Uz (en m). Parame`tres du mode`le: ac = 1.0m, ar = 800m, Hr = 2500m,
Hc = 7000m, µ = 100Pa.s, G0 = 100GPa, P = 30MPa. Le maximum de l’endommagement
a lieu au jour 300. Le module de cisaillement G reste a` sa valeur minimale apre`s la pe´riode
d’endommagement maximal de l’e´difice.
me`ne a` l’e´ruption est donc controˆle´e par l’endommagement de l’e´difice. Si la pression dans le
re´servoir est suffisante (au moins e´gale a` la re´sistance a` long terme), la rupture de l’e´difice peut
avoir lieu jusqu’a` la surface. Cette rupture est plus rapide lorsque la pression de´passe la valeur
de la re´sistance a` long terme. Les variations de la pression, lorsqu’elles existent, participent
e´galement au controˆle de la dynamique du processus pre´-e´ruptif.
Apre`s le collapse du 2 Avril 2007, l’e´volution temporelle de la de´formation et de la sismicite´
enregistre´es sur le Piton de la Fournaise change drastiquement (Figure 4.39). Apre`s une pe´ri-
ode de de´flation sommitale qui a dure´ plus d’un an, accompagne´e d’un de´placement vers l’Est
du flanc Est (Clarke et al., 2013), le sommet de l’e´difice est reparti en inflation en Aouˆt 2008,
et de nombreuses crises sismiques ont eu lieu sans ne´cessairement correspondre a` une e´ruption
(11 crises sismiques entre le 04/08/2008 et le 20/11/2008, soit 14 semaines, avec seulement 2
194
4.4 Variabilite´ des comportements pre´-e´ruptifs des e´difices pressurise´s soumis a` un endommagement
01−Jun−2004 01−Jan−2006 01−Jun−2007 01−Jan−2009 01−Jun−2010
0
0.1
0.2
0.3
0.4
0.5
0.6
0.7
0.8
E−
W
 s
ur
fa
ce
 d
isp
la
ce
m
en
t (m
)
0
0.5
1
1.5
2
2.5
3
3.5
x 104
Cu
m
ul
at
ed
 ra
te
 (V
T)
Figure 4.39: Nombre cumule´ des se´ismes enregistre´s par le re´seau sismique OVPF du Piton de
la Fournaise (magenta) et de´placement Est-Ouest de la station GPS sommitale DERG (bleu),
en fonction du temps en jours, entre le 01/01/2004 et le 31/12/2011. Les lignes verticales
repre´sentent le de´but des e´ruptions (rouge) et des crises sismiques (gris).
e´ruptions le 21/09/2008 et 27/11/2008, puis une troisie`me le 14/12/2008, Figure 4.40). La
sismicite´ correspondant a` l’inflation de´bute brutalement par une crise sismique (04/08/2008),
alors que dans la pe´riode 2000-2007 l’acce´le´ration de la sismicite´ s’effectuait progressivement.
L’e´ruption du 21/09/2008 est pre´ce´de´e de 7 crises sismiques en 40 jours, dont au moins une
est accompagne´e de de´formation de surface; ces 7 crises sismiques ont lieu avec une pe´riodicite´
moyenne voisine de 7 jours, qui tend a` diminuer avant l’e´ruption. Pendant la pe´riode Aouˆt -
De´cembre 2008, le taux de sismicite´, initalement e´leve´ apre`s la crise du 04/08, diminue gradu-
ellement pour retrouver, apre`s l’e´ruption du 14/12/2008, le niveau de fond qui caracte´risait
les mois de Juin-Juillet 2008. Ainsi les e´ruptions du 21/09 et 27/11 ont eu lieu pendant une
pe´riode ou` le taux de sismicite´ diminuait et sans provoquer de crise enregistre´e, donc avec
peu d’auto-de´clenchements juste avant et pendant l’e´ruption, au lieu d’intervenir a` la fin d’une
pe´riode ou` la sismicite´ acce´le´rait comme c’e´tait le cas avant le collapse d’Avril 2007. Cette
tendance se reproduit deux fois, fin 2009 et fin 2010. Le taux de sismicite´ moyen entre 2008
et 2011 est de plus de 27 se´ismes par jour, soit une augmentation de 44% par rapport au taux
de sismicite´ pendant la pe´riode 2000-2007. Le nombre de se´ismes par e´pisode e´ruptif est plus
grand, et la dure´e des e´pisodes e´ruptifs plus longue. Entre les e´pisodes e´ruptifs, le sommet de
l’e´difice est en de´flation.
Pendant cette pe´riode (fin 2007 - 2010), l’on ne dispose pas pendant les pe´riodes inter-
e´ruptives de mesures re´ite´re´es de la position des bornes des profils diame´traux du coˆne sommital
et de la partie supe´rieure de l’e´difice, comme cela e´tait le cas pour la pe´riode 2000-2007. On
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Figure 4.40: Nombre cumule´ des se´ismes enregistre´s par le re´seau sismique OVPF du Piton de
la Fournaise (magenta) et de´placement Est-Ouest de la station GPS sommitale DERG (bleu),
en fonction du temps en jours, entre le 15/06/2008 et le 01/01/2009. Les lignes verticales
repre´sentent le de´but des e´ruptions (rouge) et les crises sismiques (gris).
ne peut donc re´e´diter l’estimation de l’angle de frottement interne qui a e´te´ re´alise´e par Got
et al. (2013). Pendant l’e´ruption distale d’Avril 2007, l’angle de frottement interne a chute´ a`
environ 15 (˚Got et al., 2013); le collapse sommital, la sismicite´ tre`s importante avant, pendant
et apre`s cet e´ve`nement, le de´placement important du flanc Est et les variations de vitesses
sismiques importantes trouve´es a` cette pe´riode (Clarke et al., 2013) laissent penser que l’e´difice
et surtout le coˆne sommital ont e´te´ tre`s fracture´s et affaiblis en Avril 2007. Enfin le flanc
Est a continue´ a` se de´placer vers l’Est apre`s Avril 2007 (Froger, Peltier, comm. pers.; Peltier
et al. (2015)), or il controˆle la re´sistance de l’e´difice lors des e´ruptions (Got et al., 2013). On
peut donc penser qu’a` la fois l’e´difice est reste´ plus fracture´ et moins cohe´sif apre`s le collapse
d’Avril 2007 qu’avant, et que l’e´difice et le flanc Est sont moins re´sistants qu’ils ne l’e´taient
avant le collapse, e´ventuellement sous l’effet d’un sill pressurise´ sous une partie du flanc Est. Le
processus de pressurisation du re´servoir s’effectuant a` l’e´quilibre, la pression maximale atteinte
dans le re´servoir dans ces conditions est plus faible que celle qui re´gnait dans le re´servoir
avant Avril 2007. On peut caracte´riser le processus de pressurisation de l’e´difice pendant cette
pe´riode: basse re´sistance de l’e´difice, basse pression dans le re´servoir. Ne´anmoins, rien n’indique
que la profondeur du re´servoir magmatique ait diminue´ apre`s le collapse de 2007: on peut donc
conside´rer que la hauteur a` rompre au-dessus du re´servoir reste la meˆme. Il en est de meˆme
pour le syste`me d’approvisionnement du re´servoir.
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Synthe`se et construction d’un mode`le conceptuel
Sur le Piton de la Fournaise, apre`s le collapse, les e´ruptions ne´cessitent de multiples e´pisodes
de de´formation sismique, alors qu’avant le collapse ce n’e´tait pas le cas. On peut examiner la
conjecture suivant laquelle ce changement de re´gime est a` relier au changement de re´sistance de
l’e´difice et de pression du re´servoir magmatique: lorsque l’e´difice est re´sistant, la pression dans
le re´servoir est e´leve´e et sa rupture jusqu’a` la surface s’effectue en un seul e´pisode, alors que
lorsque l’e´difice est moins re´sistant, la pression dans le re´servoir est plus faible et ne permet pas
de rompre l’e´difice jusqu’a` la surface. Cette dernie`re infe´rence n’est cependant pas e´vidente:
pendant la rupture de l’e´difice sous l’effet de la pression du magma, cette dernie`re de´pend
de l’affaiblissement de la re´sistance de l’e´difice avec la de´formation et de l’approvisionnement.
Pour avancer dans la compre´hension du processus et pre´parer une future mode´lisation, on peut
repre´senter la re´sistance de l’e´difice et la pression dans le re´servoir en fonction de la de´formation
dans les deux cas (forte et faible re´sistance de l’e´difice, Figure 4.41). L’analyse du proble`me de
stabilite´ qui en de´coule montre qu’il de´pend de cinq parame`tres:
– la re´sistance maximale σmax de l’e´difice; c’est la re´sistance de l’e´difice avant la rupture
et l’e´ruption. Sur le Piton de la Fournaise, elle correspond a` un angle de frottement
interne d’environ 35˚ comme cela a e´te´ mis en e´vidence par Got et al. (2013). Sur d’autres
volcans comme le Me´rapi, cette re´sistance peut varier de fac¸on non-ne´gligeable avec le
poids du doˆme sommital, suivant un crite`re de plasticite´/rupture de´pendant de la pression
lithostatique comme le sont les crite`res de Mohr-Coulomb ou Dru¨cker-Prager.
– la re´sistance re´siduelle σres de l’e´difice; c’est la re´sistance de l’e´difice apre`s que la rupture
ait eu lieu; sur le Piton de la Fournaise, c’est la re´sistance qui est de´finie par l’angle
de frottement interne pendant les e´ruptions distales (15 )˚. On peut conjecturer que
cette re´sistance est la plus basse qui puisse exister dans l’e´difice, et la conside´rer comme
constante.
– la de´formation critique c; il s’agit de la de´formation a` atteindre (sous l’effet d’une trac-
tion, par exemple) pour que la rupture ait lieu de la profondeur du toit du re´servoir jusqu’a`
la surface et laisse passer le magma. En l’absence de connaissance plus approfondie, on
peut faire l’hypothe`se que cette de´formation critique ne change pas lorsque la re´sistance
maximale de l’e´difice change - c’est-a`-dire que la rupture en traction a toujours lieu apre`s
qu’une meˆme de´formation se soit re´alise´e. Cela signifie que le passage du magma de-
mande l’ouverture d’un dyke d’une largeur fixe´e, qui correspond a` un de´placement de la
surface de l’e´difice qui ne varie pas avec la re´sistance de l’e´difice sur une distance donne´e.
– l’affaiblissement de l’e´difice avec la de´formation, au cours de la rupture; il s’agit de la
pente post-pic de la fonction qui repre´sente la re´sistance de l’e´difice en fonction de la
de´formation;
– l’affaiblissement de la pression dans le re´servoir (pression du magma) avec la de´formation,
au cours de la rupture; cet affaiblissement est notamment controˆle´ par le flux de magma
entrant et la constante de temps du syste`me d’approvisionnement.
On peut repre´senter de fac¸on synthe´tique ces parame`tres et leurs relations, notamment dans
les deux cas ou` la re´sistance de l’e´difice est forte ou faible, et en discuter les conse´quences, a`
l’aide des figures 4.41, 4.42, 4.43.
On voit sur ces figures que la dynamique du processus pre´-e´ruptif / e´ruptif, et notamment
le fait que le syste`me se stabilise avant ou apre`s la de´formation critique de´pend directement de
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Figure 4.41: Courbes contrainte-de´formation repre´sentant la re´sistance (par exemple a` la
traction) d’un e´difice volcanique dans le cas ou` celle-ci est e´leve´e (en rouge) ou plus faible (en
vert), ainsi que la pression dans le re´servoir (trait noir continu: cas d’une pression e´leve´e, trait
noir discontinu: cas d’une pression plus faible). σmax1 et σmax2 repre´sentent les valeurs maxi-
males de la re´sistance, σres la re´sistance re´siduelle, et c la de´formation critique qui correspond
a` la rupture comple`te de l’e´difice au moment de l’e´ruption. Dans les cas suivants, la variation
de la pression dans le re´servoir avec la de´formation est due a` la variation de volume du re´ser-
voir, la compressibilite´ du magma et au re´approvisionnement. Cas d’une pression simplement
line´airement de´croissante avec la de´formation, l’e´ruption ayant lieu (a` la de´formation critique)
lorsque e´difice et magma sont revenus exactement a` l’e´quilibre: la pente de la pression dans
le re´servoir est exactement e´gale a` la pente moyenne de l’affaiblissement de la re´sistance de
l’e´difice jusqu’a` la de´formation critique. Pour que l’e´ruption ait lieu dans le cas ou` l’e´difice
est peu re´sistant, il faut que la pression dans le re´servoir diminue plus lentement avec la de´-
formation que dans le cas ou` l’e´difice est plus re´sistant (tirete´ long), sinon il ne peut y avoir
d’e´ruption (tirete´ court).
la trajectoire de l’affaiblissement de l’e´difice et de la pression avec la de´formation:
– c’est la chute de re´sistance de l’e´difice, et particulie`rement la re´sistance maximale de
l’e´difice qui est le parame`tre le plus important, dans la mesure ou` (1) la re´sistance max-
imale controˆle aussi la pression maximale dans le re´servoir et (2) la re´sistance re´siduelle
peut eˆtre conside´re´e comme constante et inde´pendante de la re´sistance maximale (on con-
side`re que quelle que soit la re´sistance maximale on aboutit toujours a` la meˆme re´sistance
re´siduelle). Si l’on conside`re que la re´sistance re´siduelle et la de´formation critique sont
constantes, la re´sistance maximale de´termine aussi la pente moyenne de l’affaiblissement
de l’e´difice: un e´difice peu re´sistant s’affaiblira doucement.
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Figure 4.42: Courbes contrainte-de´formation repre´sentant la re´sistance d’un e´difice vol-
canique et la pression du re´servoir (figure´s identiques a` la figure 4.41). Cas ou` la pression
du re´servoir diminue plus lentement que la pente moyenne de l’affaiblissement, jusqu’a` la de´-
formation critique, de la re´sistance de l’e´difice. Dans ce cas l’e´ruption a lieu avec une surpression
du magma a` son arrive´e a` la surface de l’e´difice.
– ce sont ensuite les pentes et trajectoires respectives de la re´sistance de l’e´difice et de la
pression dans le re´servoir qui de´terminent le de´tail de la dynamique:
1. lorsque la pression du re´servoir s’affaiblit lentement (constante de temps d’approvisionnement
courte, par exemple), la rupture en un seul e´pisode est plus facile.
2. lorsque la pression s’affaiblit trop vite il ne peut y avoir d’e´ruption en un seul e´pisode,
seulement une intrusion. Lorsqu’elle peut remonter, il peut y avoir des e´ruptions en
plusieurs e´pisodes.
3. on peut envisager que la re´sistance de l’e´difice puisse remonter (consolidation), y
compris lorsque la de´formation croit, par transfert de matie`re (par exemple scelle-
ment de fractures ouvertes par du magma refroidi).
Une conjecture importante que l’on peut faire a` partir de ce type de raisonnement et de
repre´sentation, c’est que lorsque l’e´difice a une re´sistance e´leve´e, la chute de pression dans le
re´servoir est e´galement e´leve´e, ainsi que que le flux de magma induit par ce gradient. Ceci
peut expliquer pourquoi, sur le Piton de la Fournaise, les e´ruptions distales, qui se de´clenchent
lorsque la contrainte accumule´e est maximale (Got et al., 2013), correspondent aux e´ruptions
les plus fortes, avec un volume de magma e´mis 5 a` 10 fois plus fort que les autres e´ruptions
(Peltier et al., 2008). Cette infe´rence peut concerner e´galement les autres volcans, comme par
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Figure 4.43: Courbes contrainte-de´formation repre´sentant la re´sistance d’un e´difice vol-
canique et la pression du re´servoir (figure´s identiques a` la figure 4.41). Cas ou` la pression
du re´servoir diminue plus fortement que la pente moyenne de l’affaiblissement de la re´sistance
de l’e´difice, jusqu’a` la de´formation critique. Le re´approvisionnement peut faire remonter la
pression. L’e´ruption peut avoir lieu a` la suite d’une se´rie d’intrusions.
exemple le Me´rapi.
On remarque que si l’on envisageait un mode`le avec une re´sistance maximale et deux pentes
constantes (affaiblissement line´aire pour l’e´difice et pour la pression du re´servoir), on ne peut
avoir que des e´ruptions en un seul e´pisode (si la pression diminue plus lentement que la re´sistance
de l’e´difice), ou une progression quasi-statique du magma (les deux pentes sont confondues),
ou pas de transfert de magma. On ne pourrait pas observer d’intrusions successives (Figure
4.40), analogues au processus de ”stick-slip” sur les failles sismiques, qui correspondent a` des
ruptures en traction en plusieurs fois provoquant une acce´le´ration du magma qui ne dure pas
suffisamment longtemps pour que celui-ci atteigne la surface. Ce processus ne´cessite succes-
sivement une chute de la re´sistance de l’e´difice, une chute puis une remonte´e de la pression
du magma (Figure 4.43). Le processus d’intrusion est plus probable lorsque l’e´difice s’affaiblit
doucement (donc lorsqu’il est peu re´sistant), parce qu’il peut retourner a` l’e´quilibre (par une
faible diminution de la pression) plus facilement. Si l’on conside`re qu’il est plus probable que
l’affaiblissement de l’e´difice soit line´aire, et que l’affaiblissement de la pression soit non-line´aire
(puisqu’elle peut remonter a` cause de l’approvisionnement), et que l’on se place uniquement du
point de vue de la dynamique et pas du point de vue de la quantite´ de magma e´mis, alors il est
justifie´ de dire que lorsque l’e´difice est peu re´sistant, c’est la dynamique d’approvisionnement
qui controˆle la dynamique e´ruptive (voir, par exemple, Maimon et al. (2012)).
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A l’aide de cette repre´sentation on peut sche´matiser simplement deux cas de dynamique
e´ruptive oppose´s:
– e´ruption en un seul e´pisode lorsque la re´sistance est haute, la chute de re´sistance plus
rapide (brutale, de´formation critique faible) que la chute de pression; c’est un cas de figure
qui apparaˆıt typiquement lors d’une rupture en traction dans la roche saine (Figure 4.41).
– processus e´ruptif en plusieurs e´pisodes (Figure 4.43) lorsque l’e´difice se de´forme beau-
coup pendant le processus - donc la chute de re´sistance est lente - (p. ex., dans un
conduit la de´formation longitudinale est tre`s importante), la de´formation critique est
e´leve´e (typiquement dans les conduits) et la pression peut fluctuer beaucoup: baisser par
de´formation de l’e´difice, et augmenter par l’approvisionnement en magma, controˆle´ par
la constante de temps du syste`me d’approvisionnement; dans ce cas les deux courbes
peuvent se superposer ou se croiser (pause du processus e´ruptif) puis la courbe de pres-
sion peut remonter. Le processus est alors beaucoup plus sensible aux de´tails des lois
constitutives et de pression, et peut eˆtre chaotique.
Re´sistance maximale de l’e´difice, affaiblissement de cette re´sistance avec la de´formation, dis-
tance critique et variation de la pression du re´servoir avec la de´formation et l’approvisionnement
sont des points importants pour la stabilite´ de l’e´difice qui devront eˆtre e´tudie´s spe´cifiquement
a` la fois par la mesure des de´placements de surface et de la sismicite´, et par la mode´lisation.
Cette repre´sentation du proble`me de la dynamique pre´-e´ruptive et e´ruptive permet de mettre
en e´vidence de nombreuses questions et de formuler des conjectures a` e´tudier dans des travaux
ulte´rieurs.
4.5 Conclusion
Dans ce chapitre nous avons d’abord utilise´ un mode`le de pressurisation de l’e´difice volcanique,
et des donne´es de de´placement de surface et de sismicite´ pour e´tudier comment variait la re´sis-
tance ou la rhe´ologie de l’e´difice avant une e´ruption. Dans un premier temps nous nous sommes
attache´s a` comprendre comment on pouvait observer des acce´le´rations du de´placement de la
surface du volcan en fin de pe´riode pre´-e´ruptive. Nous avons choisi un mode`le de pressurisation
simple, constitue´ par un re´servoir sphe´rique alimente´ en magma visqueux par un conduit cylin-
drique vertical, dans un e´difice initialement e´lastique, avec une condition de pression du magma
constante en profondeur. Nous avons e´galement pose´ un certain nombre de conjectures bien
controˆle´es par la physique des processus pour contruire un mode`le conceptuel simple repre´sen-
tant les interactions entre magma et encaissant. Nous avons e´tudie´ l’effet de l’endommagement
de l’e´difice sur les de´placements de surface calcule´s a` l’aide de ce mode`le. Nous avons choisi
d’utiliser l’approche d’endommagement line´aire homoge`ne isotrope de Kachanov, de fac¸on in-
cre´mentale. Dans cette approche le module d’Young ou le module de cisaillement est affaibli
progressivement, a` l’aide d’un parame`tre d’endommagement; cet affaiblissement peut provo-
quer l’acce´le´ration du de´placement de surface. Nous montrons que la forme non-line´aire de la
loi d’endommagement progressif propose´e notamment par Amitrano and Helmstetter (2006)
permet de mode´liser l’acce´le´ration du de´placement de surface enregistre´ aux stations sommi-
tales pendant l’e´ruption du 30/03/2007 du Piton de la Fournaise, en prenant le nombre cumule´
de se´ismes comme mesure du nombre de ruptures, et un parame`tre d’endommagement incre´-
mental constant, dont la valeur est compatible avec la longueur de rupture moyenne calcule´e
a` partir des magnitudes des se´ismes enregistre´s. Pour les acce´le´rations du de´placement de
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surface enregistre´es avant l’e´ruption du 30/03/2007 au Piton de la Fournaise, l’affaiblissement
non-line´aire de l’e´difice entraine un accroissement non-line´aire du volume et une baisse de la
pression dans le re´servoir: module de cisaillement et pression diminuent tous deux, mais la
pression diminue moins que le module de cisaillement, si bien que le de´placement de surface
peut acce´le´rer malgre´ la baisse de la pression. Nous trouvons que le module de cisaillement
est inversement proportionnel a` la de´formation en cisaillement, si bien que la re´sistance au
cisaillement atteint pratiquement une valeur limite, pour laquelle la de´formation est plastique.
Ce mode`le simple est capable de reconstituer un large spectre de dynamiques possibles
pour les e´difices volcaniques pressurise´s, la variation continue du parame`tre d’endommagement
permettant de bifurquer entre un e´tat d’e´quilibre stable (pour un e´difice e´lastique) et un e´tat
instable (juste avant l’e´ruption, l’e´difice e´tant endommage´), en passant par des e´tats de de´for-
mation a` vitesse constante. L’e´tude de la pe´riode situe´e entre les deux e´ruptions de 2004 et 2011
au Grimsvo¨tn (Islande) montre que le de´placement de surface a` vitesse constante enregistre´
entre 2005 et 2011 est bien explique´ par un mode`le d’e´difice pressurise´ par un seul re´servoir al-
imente´ par un conduit vertical, avec une pression constante a` la base, l’e´difice s’endommageant
- l’endommagement e´tant de´crit par la meˆme loi que pre´ce´demment. On montre que la pres-
sion dans le re´servoir et le de´bit de magma restent quasi-constants pendant trois ans de cette
pe´riode inter-e´ruptive. Il n’est donc pas ne´cessaire d’envisager une condition de flux constant
a` la base (qui conduit a` des pressions inde´finiment croissantes) pour expliquer la constance de
la vitesse du de´placement de surface.
Lors de nombreuses e´ruptions, le processus pre´-e´ruptif puis e´ruptif peut eˆtre complexe, et
l’e´ruption peut se de´rouler en plusieurs e´pisodes. Cela a e´te´ le cas notamment lors de l’e´ruption
du Me´rapi en Octobre-Novembre 2010, ou` le maximum de l’endommagement (fin de la crise
sismique volcano-tectonique) pre´ce`de de 10 jours le maximum du transfert de magma. Cette
complexite´ peut eˆtre explique´e par la non-line´arite´ des processus et l’interaction entre magma
(syste`me d’approvisionnement) et encaissant endommage´, et notamment par les valeurs respec-
tives de la constante de temps d’approvisionnement et de la constante de temps caracte´ristique
de l’affaiblissement de l’e´difice. La constante de temps du syste`me d’approvisionnement controˆle
le de´calage temporel entre le maximum de l’endommagement et le maximum du de´placement de
surface ou du flux de magma et permet d’expliquer les processus e´ruptifs e´pisodiques. Ces pro-
cessus e´ruptifs e´pisodiques diminuent le pouvoir pre´dictif et montrent les limites des approches
simples a` chargement constant comme la me´thode FFM, qui peut expliquer l’endommagement
et son maximum, mais ne prend pas en compte le transfert de magma et la constante de temps
d’approvisionnement, et donc ne peut pre´voir efficacement l’instant de l’e´ruption dans toutes les
circonstances. L’interaction magma-encaissant peut eˆtre repre´sente´e par un mode`le conceptuel
simple qui pourra eˆtre utilise´ pour pre´ciser le questionnement des e´tudes ulte´rieures.
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5.1 Consolidation, notion de cycle
5.1.1 Cycles e´ruptifs, et cycles d’endommagement et consolidation dans un
e´difice volcanique
Les cycles volcaniques sont ge´ne´ralement compris comme e´tant dus a` des fluctuations mag-
matiques d’origine mantellique; le manteau est conside´re´ comme le moteur dans le proces-
sus, l’e´difice se comportant comme un corps rigide, ou e´lastique line´aire. Les observations
pe´trologiques mettent en e´vidence des phases de cristallisation et de diffe´rentiation alterne´es
avec des phases de me´lange de magma, un processus explique´, comme la cyclicite´ des e´ruptions,
par l’apport e´pisodique de magma depuis un re´servoir profond vers le re´servoir superficiel (par
exemple, sur le volcan Colima, (Robin et al., 1991)). Dans ce cadre l’e´difice volcanique se com-
porte de fac¸on line´aire, passive, l’e´difice ne modifiant en rien la dynamique du flux magmatique,
la non-line´arite´ du processus e´tant attribue´e a` la dynamique propre du manteau.
Dans le chapitre pre´ce´dent, nous avons montre´ que la sismicite´ volcano-tectonique pouvait
endommager l’e´difice volcanique, affaiblir progressivement son module d’Young effectif et lui
confe´rer un comportement e´lastique non-line´aire. La longueur caracte´ristique de rupture des
se´ismes enregistre´s entre 2000 et 2011 au Piton de la Fournaise e´tait de l’ordre de 1 m par
jour et par unite´ de volume. Compte tenu de la sismicite´ observe´e au Piton de la Fournaise,
ceci correspond a` une rupture de l’ordre de 1 km par jour dans un volume de 2.5 km3 (Carrier
et al., 2015). Ainsi si aucun processus de consolidation n’e´tait a` l’oeuvre la partie la plus
active de l’e´difice connaˆıtrait un e´tat de fracturation extreˆmement intense, avec notamment
une cohe´sion, un angle de frottement interne et une re´sistance a` la traction tre`s faibles. Or
on observe un cycle e´ruptif (Peltier et al., 2008) qui correspond a` un cycle d’accumulation
pendant les pe´riodes inter-e´ruptives (d’une dure´e de 6 mois entre 2000 et 2007) et de relaxation
(pendant les e´ruptions distales) des contraintes (Got et al., 2013). Ces auteurs ont montre´ que
l’angle de frottement interne e´tait plus e´leve´ pendant les pe´riodes inter-e´ruptives que pendant
les e´ruptions distales, c’est-a`-dire qu’il augmentait pendant les pe´riodes inter-e´ruptives (figure
5.1). Une e´ruption est un processus de rupture de l’e´difice pendant lequel la re´sistance (a` la
traction ou au cisaillement) diminue, et celle-ci augmente pendant les pe´riodes inter-e´ruptives.
Sur l’Etna, Allard et al. (2006) montrent qu’apre`s l’e´ruption de 1991-1993 un cycle s’est
mis en place commenc¸ant par l’inflation progressive de l’e´difice, suivie par des e´ruptions som-
mitales associe´es a` un le´ger de´placement du flanc sud-est. Le cycle s’est termine´ par une se´rie
d’importantes e´ruptions distales associe´es a` un fort de´placement du flanc sud-est. Les observa-
tions ge´ochimiques et ge´ophysiques (sismicite´ et de´formation) ame`nent Allard et al. (2006) a`
interpre´ter cette cyclicite´ comme e´tant due a` l’interaction entre la pression du magma dans un
re´servoir superficiel et le flanc sud-est du volcan. Apre`s une grosse e´ruption distale le volcan est
dans un e´tat stable (Allard et al., 2006), le re´servoir et les conduits superficiels se remplissent
alors. Le magma n’e´tant pas e´vacue´ la pression augmente et de´stabilise le flanc du volcan
(figure 5.2).
Sur le volcan Lascar, Matthews et al. (1997) observent une se´rie de cycles e´ruptifs carac-
te´rise´s par la croissance d’un doˆme de lave associe´e a` une fort de´gazage puis sa subsidence.
Lors de la subsidence du doˆme aucun de´gazage n’est observe´. Les auteurs proposent donc qu’a`
cette phase de subsidence soit associe´e la fermeture des fractures pre´alablement ouvertes et la
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Figure 5.1: Amplitude the´orique (barre colore´e en me`tres) et direction (ﬂe`ches) des de´place-
ments en fonction de l’altitude et de la longitude pour diﬀe´rents cas de chargement lors d’un
cycle e´ruptif au Ption de la Fournaise. a) pe´riode inter-e´rutive : l’e´diﬁce e´lasto-plastique
(φ = 30◦, C = 1MPa ) est mis en pression par un re´servoir elliptique (surpression 5MPa, alti-
tude 500m, rayon 500m, hauteur 250m) sous le crate`re Dolomieu; la de´formation est limite´e au
sommet du coˆne. b) Eruptions sommitales/proximales : le meˆme e´diﬁce e´lasto-plastique qu’en
a) est mis en pression par un dyke vertical (surpression 10MPa); la de´formation est faible en
dehors du coˆne sommital. c) phase 1 de l’e´ruption distale : les proprie´te´s physiques de l’e´diﬁce
changent (φ = 15◦, C = 1MPa), mise en chargement par un dyke vertical (surpression 5 MPa);
de´placement vers l’est du ﬂanc est, localisation de la de´formation avec e´ventuellement appari-
tion de sills. d) phase 2 de l’e´ruption distale : eﬀondrement du sommet de l’e´diﬁce, migration
du magma vers l’est et forts de´placements Est du ﬂanc est. Le re´servoir est de´pressurise´ de 10
MPa si bien que le sommet de l’e´diﬁce met le re´servoir et le fanc est en chargement. Dans tous
les cas le module d’Young est e´gale a` 50 GPa. (Got et al., 2013)
pre´cipitation de mine´raux dans les fractures, ce qui entraine la diminution de la perme´abilite´
de l’encaissant. La tempe´rature augmente alors dans le conduit, la perme´abilite´ du magma
diminue, sa viscosite´ et sa re´sistance augmentent; la pression augmente, atteint la pression
exerce´e par le doˆme sur le reste du syste`me d’approvisionnement, et le doˆme croˆıt en de´for-
mant/fracturant tre`s fortement et rapidement l’interface magma/encaissant. La perme´abilite´
augmente et le syste`me peut de´gazer, puis faire subsidence. Le cycle observe´ n’est donc pas
explique´ par un processus mantellique profond mais par un processus de surface comportant
une phase d’endommagement (lors de la croissance rapide) et une phase de consolidation (entre
les phases de croissance rapide) d’un doˆme de lave, analogue au stick-slip tectonique (ﬁgure 5.3).
A une e´chelle de temps bien infe´rieure, et pour illustrer cette analogie avec le processus
de stick-slip tectonique, il est inte´ressant de noter que les e´tudes de la sismicite´ et de la dy-
namique de l’extrusion des doˆmes de laves dacitiques du Mont St. Helens (USA) ont permis de
mettre en e´vidence de tre`s nombreux se´ismes re´pe´titifs et semblables (multiplets de se´ismes ou
”drumbeats”) dont certains peuvent avoir lieu toutes les minutes. La simple occurrence de ces
se´ismes re´pe´titifs montre que la re´sistance au cisaillement le long du contact entre le bouchon
de magma solidiﬁe´ et l’encaissant peut faiblir (lors de la premie`re phase de la rupture) puis
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Figure 5.2: Mode`le 3-D illustrant les relations de cause a` eﬀet de l’accumulation de magma,
de l’instabilite´ du ﬂanc et des diﬀe´rents types d’e´ruption a` diﬀe´rentes e´tapes du cycle e´ruptif
sur le Mont Etna (Allard et al., 2006)
augmenter en peu de temps (Iverson et al., 2006; Iverson, 2008; Moore et al., 2008; Thelen
et al., 2008).
Il est donc clair que les proprie´te´s rhe´ologiques des roches constituant l’e´diﬁce volcanique
varient au cours du temps, aussi bien dans le sens de l’aﬀaiblissement que de la consolidation, et
qu’il est ne´cessaire d’e´tudier aussi bien les processus de consolidation que de d’endommagement
pour comprendre la dynamique des e´diﬁces volcaniques. D’une fac¸on ge´ne´rale, lorsque le roˆle
de l’endommagement dans un e´diﬁce volcanique et l’existence de cycles ont e´te´ mis en e´vidence,
l’ide´e meˆme de cycle est inse´parable de la notion de consolidation.
5.1.2 Mode´lisation de cycles en sciences de la Terre
Dans ce chapitre nous allons e´tudier la possibilite´ de mode´liser des cycles d’endommagement et
de consolidation - et particulie`rement la consolidation - sur un e´diﬁce volcanique pressurise´ par
un re´servoir magmatique. La consolidation est un concept utilise´ et tre`s e´tudie´ en ge´otechnique
a` propos de la consolidation des sols sous l’eﬀet d’un chargement, apre`s les travaux de Terzaghi
(voir, par exemple, Jaeger et al. (2009); Terzaghi et al. (1996)); nous examinerons la pertinence
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Figure 5.3: Coupes longitudinales sche´matiques du crate`re actif de Lascar pendant les phases
d’extrusion du doˆme et de collapse. a) Phase d’extrusion : le magma est apporte´ par la conduit
pour former le doˆme. Des failles annulaires en extension sont observe´es a` la surface du doˆme.
Le de´gazage se produit le long des fractures. b) Phase de collapse : le gaz s’e´vacue du conduit
ce qui entraine l’eﬀondrement du doˆme sur le syste`me de failles en place.(Matthews et al., 1997)
d’utiliser ce concept pour quantiﬁer la consolidation d’un e´diﬁce volcanique dans les paragraphes
5.2.1 et 5.2.3.
Dans un domaine plus proche du noˆtre, une approche base´e sur l’endommagement et la
consolidation est de´ja` utilise´e pour mode´liser le cycle sismique, notamment par les travaux
de Lyakhovski et de ses collaborateurs (Lyakhovsky et al., 1997a,b, 2001, 2005; Shalev and
Lyakhovsky, 2013b). Lyakhovski a en eﬀet de´ﬁni une approche inte´grant endommagement et
consolidation dans un meˆme formalisme, dans certaines conditions de chargement. Dans le
paragraphe suivant, nous allons pre´senter quelques bases ne´cessaires a` la compre´hension de ces
deux approches (ge´otechnique et approche de Lyakhovski) et a` l’e´tude leur utilisation pour la
consolidation des e´diﬁces volcaniques.
Les cycles sismiques dans la lithosphe`re ont e´te´ mode´lise´s a` l’aide du mode`le de Lyakhovsky
(Lyakhovsky et al., 1997b,a, 2001, 2005). Un cycle de de´formation est conside´re´ comme la
succession d’une phase d’endommagement et d’une phase de consolidation. Ces phases sont
associe´es a` une augmentation et une diminution du degre´ d’endommagement du mate´riau.
L’approche de Lyakhovsky implique l’utilisation d’un coeﬃcient dit de diagonalite´ du tenseur
des de´formations ξ, de´ﬁni comme une fonction des invariants du tenseur des de´formations
I1 = 	kk, trace du tenseur de la de´formation, e´gal a` la variation relative de volume et I2 = 	ij	ij ,
norme quadratique du tenseur des de´formations (convention de sommation d’Einstein):
ξ =
I1√
I2
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ξ prend des valeurs caracte´ristiques en fonction de la nature de la de´formation: pour une
contraction (resp. extension) isotrope en 3 dimensions, ξ = −√3 (resp. ξ = √3), pour une
contraction (resp. extension) uniaxiale, ξ = −1 (resp. ξ = 1). ξ = 0 correspond a` une
de´formation sans variation de volume.
Ce parame`tre permet de diffe´rencier l’e´tat de consolidation de l’e´tat d’endommagement au
cours du temps par l’utilisation d’un coefficient dit d’endommagement, α, qui e´volue au cours
du temps, et d’un seuil ξ0 du parame`tre ξ qui de´finit le passage d’une phase d’endommagement
a` une phase de consolidation. ξ0 est de´fini de manie`re expe´rimentale et est qualitativement
l’e´quivalent du crite`re de Mohr-Coulomb pour la fracturation. L’e´volution temporelle de α se
fait selon une loi propre a` la phase d’endommagement ou de consolidation et aux proprie´te´s du
mate´riau (Lyakhovsky et al., 1997a):
dα
dt
=
{
CdI2(ξ − ξ0) pour ξ ≥ ξ0
C1 exp
α
C2
I2(ξ − ξ0) pour ξ ≤ ξ0 (5.1)
ou` Cd une constante qui de´crit le taux de de´gradation et C1 et C2 des constantes qui
de´crivent le taux de cicatrisation. Lors de la phase d’endommagement on a:
α(t) = α(t = ti) + CdI2 (ξ − ξ0) (t− ti) (5.2)
ou` ti est le temps auquel de´bute la phase d’endommagement.
En phase de consolidation on obtient:
α(t) = α(t = ti)− ln
(
1− C1
C2
I2 (ξ − ξ0) exp
(
−α(t = ti)
C2
)
(t− ti)
)
(5.3)
avec lim
t→+∞α(t) = α(t = ti) et limt→ti
α(t = ti). Les coefficients e´lastiques du mate´riau sont
des fonctions du coefficient d’endommagement α (chapitre 2.3.2).
Les relations pre´ce´dentes ont e´te´ e´crites pour un mate´riau pre´sentant un syste`me de frac-
tures normal a` la contrainte maximale en compression ou en extension et ajuste´es afin de
correspondre aux mesures re´alise´es lors d’essais. Ce type de mode`le implique de connaˆıtre de
manie`re comple`te le tenseur des de´formations d’eˆtre capable de de´terminer un invariant ”seuil”,
ξ0, de´finissant la limite entre endommagement et consolidation. Cet invariant est de´termine´
de manie`re expe´riementale et de´pend de l’e´tat de contrainte. Des e´tudes expe´rimentales (Am-
bartsumyan and Khachatryan, 1982; Weinberger et al., 1994) ont montre´es que les parame`tres
e´lastiques e´taient de´pendants du type de chargement et notamment que le passage d’un e´tat
de tension a` un e´tat de compression e´tait associe´ a` une discontinuite´ des parame`tres e´lastiques.
Sur les volcans les valeurs des constantes C1, C2, Cd(P ) et ξ0 n’ont pas encore e´te´ recher-
che´es. L’approche semble a priori inte´ressante car la valuer des constantes ne repose que sur
la connaissance du tenseur des de´formations. La difficulte´ majeure reste que l’utilisation de
l’approche demande ne´anmoins de connaˆıtre le tenseur des contraintes, car le seuil ξ0 de´pend
de l’e´tat de contrainte. Or sur un volcan l’e´tat de contrainte varie avec le temps, particulie`re-
ment sur le Piton de la Fournaise, avec fre´quemment une rotation des contraintes principales,
ce qui rend la de´termination pre´cise du seuil ξ0 tre`s difficile. ξ0 est un parame`tre critique :
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Lyakhovsky et al. (2001) montrent qu’une variation de moins de 5% de ξ0 double le temps
caracte´ristique du cycle sismique. L’autre difficulte´ d’application de cette approche provient
du nombre de parame`tres (4) a` de´terminer expe´rimentalement.
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5.2 Mode´lisation des cycles e´ruptifs
Introduction
Dans cette partie nous e´tudierons l’e´volution temporelle de la pression et du de´placement de la
surface d’un e´difice volcanique soumis a` la pressurisation d’un re´servoir, alimente´ par un conduit
pour lequel la pression reste constante a` la base, dans le cas ou` la re´sistance de l’e´difice peut
varier avec le temps sous l’action de processus d’endommagement et de consolidation. L’objectif
est d’e´tudier la possibilite´ que la re´sistance de l’e´difice volcanique puisse induire et controˆler
les cycles e´ruptifs; nous nous limiterons a` e´tudier l’effet de la variation du module d’Young
sur les de´placements de surface, la pression dans le re´servoir et le de´bit dans le conduit. Dans
cet objectif nous allons en particulier rechercher si une loi phe´nome´nologique simple permet de
de´crire le processus de consolidation a` partir d’observables ge´ophysiques, notamment a` partir
de celles acquises en continu par les observatoires, comme les mesures ge´ode´siques GPS.
5.2.1 Etude de cycles synthe´tiques
Dans ce paragraphe nous allons e´tudier l’effet d’une variation temporelle cyclique impose´e
du module de cisaillement alternativement en endommagement et en consolidation, sur la
pression dans le re´servoir et les autres variables (de´placement, volume, flux). En l’absence de
donne´es sismiques, la variation de G sera repre´sente´e par une loi phe´nome´nologique de´pendant
directement et uniquement du temps.
Justification des lois phe´nome´nologiques choisies
Loi d’endommagement Les re´sultats obtenus dans le chapitre pre´ce´dent permettent de
connaitre l’e´volution temporelle de G au cours du processus d’endommagement. Il est possible
d’ajuster les courbes G(t) obtenues pour les e´ruptions de Fe´vrier 2007 et de Mars-Avril 2007,
quelle que soit la station conside´re´e, a` une loi (figure 5.4) :
G = Gi exp
−A(t−ti)2 (5.4)
ou` A = ln(Gi/Gmin)
∆t2
est une constante, Gi est le module de cisaillement au de´but du cycle
d’endommagement, ∆t la dure´e de la phase d’endommagement et Gmin est obtenu a` partir de la
sismicite´: Gmin = Gi (1− δ)N avec δ = lHr , endommagement incre´mental (l e´tant la longueur
caracte´ristique d’une fracture, Hr la profondeur du toit du re´servoir) et N le nombre de se´ismes
enregistre´s sur la pe´riode ∆t. Par manque de se´ries temporelles de donne´es GPS continues et
de qualite´ sur l’ensemble des e´ruptions au PDF, je me suis contente´e de deux e´ruptions bien
documente´es afin d’extraire la loi d’endommagement.
Loi de consolidation La consolidation d’un milieu poreux sous l’effet d’un chargement a e´te´
e´tudie´e de longue date; la formalisation a` 2D du proble`me a e´te´ re´alise´e par Terzaghi en 1923 et
conduit a` la re´solution d’une e´quation de diffusion analogue a` l’e´quation de la chaleur de Fourier.
On trouve alors la variation de la coˆte verticale en fonction de la coordonne´e horizontale et du
temps. Si l’on conside`re un proble`me a` une seule dimension et que l’on cherche simplement
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Figure 5.4: Justiﬁcation de la loi d’endommagement utilise´e. Ajustement des re´sultats
d’inversion obtenus pour G par une loi du type G = Gi exp
−B(t−ti)2 pour toutes les stations
GPS utilise´es. Tirete´ : donne´es; trait plein: mode`le.
la variation de la coˆte verticale en fonction du temps, on peut ramener le milieu poreux a` un
mode`le visco-e´lastique de Kelvin. Dans ce cas la de´formation (tassement) atteint une valeur
limite en suivant une loi exponentielle de´croissante (voir, par exemple, (Terzaghi et al., 1996;
Jaeger et al., 2009)):
	(t) =
σ0
G
(
1− exp
(
− t
τc
))
(5.5)
ou` 	 est la de´formation verticale a` la surface du sol, t est le temps, σ0 est la contrainte
applique´e par le chargement, τc est la constante de temps du syste`me repre´sentant le milieu
poreux.
On peut repre´senter la consolidation du milieu poreux comme une augmentation relative
du module de cisaillement G, c’est-a`-dire par une diminution du facteur d’endommagement D
:
G = (1−D)G0 (5.6)
G0 e´tant le module de cisaillement au de´but de la pe´riode de consolidation.
Dans le cas d’un milieu poreux, on peut proposer d’approcher l’endommagement ou la
consolidation par la variation relative de volume
D =
ΔV
V
(5.7)
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Lorsqu’il s’agit d’une consolidation, la variation de volume est une diminution donc ∆V est
ne´gatif. La variation temporelle de ∆VV peut eˆtre conside´re´e comme proportionnelle a` celle de
la de´formation, donc
∆V
V
(t) = −α
(
1− exp
(
− t
τc
))
(5.8)
ou` −α (ne´gatif) correspond a` la variation de volume limite (maximale en valeur absolue)
qui est atteinte lorsque la porosite´ du milieu est minimale.
Ainsi on peut exprimer :
G(t) = G0
(
1 + α
(
1− exp
(
− t
τc
)))
(5.9)
α et τc peuvent eˆtre de´termine´s par ajustement du mode`le aux donne´es lorsque le processus
de consolidation est la seule cause de la de´formation.
Cycles synthe´tiques
Cette partie consiste en une e´tude qualitative pre´alable du mode`le propose´. Nous nous posons
ici uniquement la question de la faisabilite´ et e´tudions le comportement du mode`le en termes
de de´formation de surface en fonction des variations du module de cisaillement applique´es.
Nous utiliserons donc dans un premier temps les lois phe´nome´nologiques sans introduire la
sismicite´ (notamment dans le cas de l’endommagement). Ces observations nous servirons par
la suite a` interpre´ter les de´formations observe´es au PDF en termes de cycles d’endommagement-
consolidation.
Loi d’endommagement line´aire, loi de consolidation exponentielle Dans un premier
temps j’ai e´tudie´ l’effet d’un cycle de variation du module de cisaillement sur la de´formation de
surface d’un volcan soumis a` la pressurisation d’un re´servoir magmatique superficiel, la pression
a` la base du conduit restant constante. Le cycle commence par une phase d’endommagement
d’une dure´e de 30 jours suivi d’une phase de consolidation de 270 jours. On impose un module
de cisaillement initial de G0 = 50 GPa. La phase d’endommagement consiste dans un premier
temps en une phase de de´croissance line´aire du module de cisaillement. Le module de cisaille-
ment diminue pour atteindre son minimum Gmin = G0/2. La phase de consolidation consiste
en une phase de croissance exponentielle du module de cisaillement d’une dure´e de 270 jours.
Dans ces conditions (Figure 5.5) on observe d’abord une augmentation puis une diminution
de pression lie´e a` l’augmentation non-line´aire du volume. La surpression dans le re´servoir aug-
mente ensuite sous l’effet du re´approvisionnement du re´servoir et de l’augmentation du module
de cisaillement. Aucune vidange e´ruptive du re´servoir, meˆme partielle, n’est simule´e. Il s’agit
d’une situation fre´quente au Piton de la Fournaise: entre 2003 et 2007 les e´ruptions sommi-
tales ou proximales, fre´quentes, ne faisaient que peu diminuer la pression dans le re´servoir.
Le de´placement de surface mesure´ aux stations sommitales de´croit puis reprend rapidement
sa croissance, comme c’est le cas pour l’e´ruption de Fe´vrier 2007. Pour qu’il y ait une chute
importante de pression il faut qu’il y ait un de´placement plastique du flanc Est suffisamment
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Figure 5.5: Illustation d’un cycle synthe´tique simple, une de´croissance line´aire du module de
cisaillement jusqu’a` moitie´ de sa valeur initiale est impose´e sur une dure´e de 30 jours suivie
d’une phase de croissance du module de cisaillement de 270 jours selon une loi exponentielle
(e´quation 5.9). Module de cisaillement G, suprpression dans le re´servoir ∆P , de´placement
vertical uz, pseudo-constante de temps τ , de´bit entrant dans le re´servoir Q et variation de
volume ∆V en fonction du temps. Les parame`tres du mode`le sont : ar = 800m, ac = 0.8m,
hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 100Pa.s
−1, Go = 50GPa, P = 30MPa.
important pour cre´er du volume. Par ailleurs, l’endommagement provoque une augmentation
non-line´aire du volume et une chute de la pression analogue a` une vidange. On constate qu’apre`s
le de´but du re´approvisionnement et de la consolidation la pression continue de croitre pour at-
teindre des valeurs supe´rieures a` celles observe´es lors de la phase d’endommagement. Cette
augmentation de pression est due au flux de magma qui s’effectue dans un volume relativement
grand, avec un module de cisaillement relativement bas, qui augmente. L’augmentation de G
contribue a` l’augmentation de la surpression mais elle renforce la re´action de l’e´difice.
La figure 5.6 pre´sente une succession de trois cycles endommagement-consolidation de 300
jours, chaque cycle e´tant de´fini comme pre´ce´demment (Figure 5.5).
On constate que le premier cycle consiste en la mise en charge de l’e´difice, la surpression
initiale e´tant conside´re´e comme nulle. Par la suite les phases d’endommagement provoquent la
diminution de la surpression dans la chambre. Le de´placement de surface augmente pendant
l’endommagement, mais aussi au de´but de la consolidation a` la suite du re´approvisionnement.
Lorsque la consolidation cesse, la pression atteint sa valeur d’e´quilibre et le de´placement vertical
cesse. On remarque que le de´but du premier cycle est diffe´rent des autres, en ce qui concerne
les variables re´sultat de la mode´lisation. Cela provient du fait que la surpression nulle choisie
comme e´tat initial est plus hors e´quilibre que ce que l’on retrouve par la suite, a` module de
cisaillement e´gal. Lors des cycles suivants la pression respecte l’e´quation diffe´rentielle qui de´crit
l’e´quilibre du re´servoir, et le syste`me reste au voisinage de l’e´quilibre. L’e´tat initial correspond
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Figure 5.6: Succession de cycles endommagement-consolidation de 300 jours. La loi
d’endommagement est line´aire, la loi de consolidation est exponentielle. Les pointille´s rouges
correspondent a` l’instant pour lequel est atteint le minimum du module de cisaillement.
a` un cycle ante´rieur pour lequel le module de cisaillement aurait atteint une valeur plus basse
que celles qui sont impose´es par la suite, dans un e´difice qui reste e´lastique non-line´aire mais
re´versible.
Influence des parame`tres Les figures 5.7 et 5.8 montrent l’infuence du taux ou de la vitesse
d’endommagement sur les diffe´rentes variables physiques conside´re´es et notamment sur le de´-
placement de surface. J’ai fait d’abord varier cette vitesse en faisant varier le maximum de
l’endommagement c’est-a`-dire le minimum atteint par le module de cisaillement en un temps
donne´. On constate sur cette figure que lorsque la diminution du module de cisaillement reste
faible la premie`re phase de mise en pression se fait de manie`re line´aire (Figure 5.7). Une fois la
premie`re mise en pression re´alise´e, des cycles se mettent en place. La phase d’endommagement
correspond a` une augmentation du volume du re´servoir et du de´placement de surface, a` une
forte diminution de pression et a` une augmentation du de´bit entrant dans le re´servoir. En phase
de consolidation et de re´approvisionnement la surpression tend a` augmenter jusqu’a` une valeur
maximale correspondant aussi a` un maximum de variation de volume et de de´placement, puis
converge vers la valeur d’e´quilibre e´lastique correspondant a` la valeur du module de cisaillement
atteinte. Le re´approvisionnement dure tant que la pression n’a pas atteint sa valeur d’e´quilibre,
et de´pend de la constante de temps du syste`me d’approvisionnement; il de´cale le maximum
de de´placement vertical vers les temps poste´rieurs au maximum d’endommagement. On voit
e´galement que le de´bit est ne´gatif pendant la pe´riode qui suit le maximum de de´placement, ce
qui correspond dans notre mode`le a` un flux de magma inverse dans le conduit, du haut vers
le bas (le magma sort du re´servoir pour entrer dans le manteau). Cette inversion est une con-
se´quence de l’e´lasticite´ du mode`le; dans la re´alite´, une partie de la de´formation re´alise´e pendant
la phase d’endommagement est plastique irre´versible, la de´formation e´lastique re´versible re´elle
est plus faible que la de´formation e´lastique mode´lise´e et ne conduit donc pas a` un flux re´el
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Figure 5.7: Succession de cycles endommagement-consolidation de 300 jours chacuns.
Loi d’endommagement line´aire, loi de consolidation exponentielle. Influence de la vitesse
d’endommagement. Une de´croissance line´aire du module de cisaillement jusqu’a`Gmin = G0/1.2
(rouge), G0/2 (vert) et G0/5 (bleu) est impose´e sur une dure´e de 30 jours suivie d’une phase de
croissance du module de cisaillement de 270 jours selon une loi exponentielle (e´quation 5.9). Les
parame`tres du mode`le sont : ar = 800m, ac = 0.5m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 100Pa.s
−1,
G0 = 50GPa, P = 30MPa, ∆P0 = 0.
ne´gatif.
J’ai ensuite fait varier la vitesse d’endommagement en faisant varier la dure´e de l’endommagement.
La figure 5.8 repre´sente l’influence de la dure´e d’endommagement sur la dynamique du syste`me.
On voit que lorsque la dure´e de l’endommagement est courte par rapport a` la constante de temps
d’approvisionnement, la quasi-totalite´ de la croissance du de´placement vertical s’effectue pen-
dant la phase de re´approvisionnement qui accompagne et surtout suit l’augmentation de volume
du re´servoir. Ne´anmoins les observations, notamment sismologiques, re´alise´es sur les volcans
montrent que le taux de sismicite´ augmente pendant un laps de temps de l’ordre de plusieurs
dizaines de jours avant une e´ruption, ce qui rend plus fre´quentes les dure´es d’endommagement
plus longues. Dans ce cas on peut observer une pause dans l’augmentation de la pression du
re´servoir. Enfin lorsque la vitesse d’endommagement est e´leve´e la consolidation intervient plus
rapidement et le de´placement de surface devient moins important.
La figure 5.9 pre´sente l’influence du temps caracte´ristique de consolidation sur la dynamique
du syste`me. On constate que le volume du re´servoir et le de´placement vertical maximal de la
surface croissent avec le dure´e de la consolidation, a` module de cisaillement final e´gal. On
retrouve les variations du de´placement de surface, volume et pression du re´servoir de´ja` mises
en e´vidence dans les figures 5.7 et 5.8, qui caracte´risent la dure´e pendant laquelle le module de
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Figure 5.8: Succession de cycles endommagement-consolidation de 300 jours chacuns.
Loi d’endommagement line´aire, loi de consolidation exponentielle. Influence de la dure´e
d’endommagement. Une de´croissance line´aire du module de cisaillement jusqu’a` Gmin = G0/2
est impose´e sur une dure´e te de 70 jours (rouge), 50 jours (vert), 30 jours (turquoise) et 10
jours (bleu) suivie d’une phase de croissance du module de cisaillement de 300− te jours selon
une loi exponentielle (e´quation 5.9). Les parame`tres du mode`le sont : ar = 800m, ac = 0.5m,
hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 100Pa.s
−1, G0 = 50GPa, P = 30MPa, ∆P0 = 0.
cisaillement est faible.
En conclusion, ce n’est pas tant la vitesse de l’endommagement ou de la consolidation qui
influe sur le de´placement de surface, mais la dure´e de la pe´riode pendant laquelle le module
de cisaillement reste faible. Lorsque cette dure´e est grande par rapport a` la constante de
temps d’approvisionnement, le processus de pressurisation du re´servoir devient non-line´aire.
En l’absence de mode´lisation de la rupture de l’e´difice et de de´pressurisation du re´servoir (par
une e´ruption), l’action conjointe du re´approvisionnement et de la consolidation tend a` cre´er un
maximum dans le de´placement vertical de surface qui est duˆ a` la loi de comportement e´las-
tique re´versible du mode`le. Le retour a` la pression d’e´quilibre en fin de consolidation s’effectue
graˆce a` un flux de magma (inverse dans cette mode´lisation) qui correspond a` la quantite´ qu’il
faudrait e´vacuer par une e´ruption si l’e´difice restait parfaitement e´lastique. Dans la re´alite´
l’e´difice rompt et la pression d’e´quilibre est infe´rieure, limite´e par la re´sistance de la roche.
5.2.2 De´finir un cycle a` partir d’une mesure de la de´formation
Deux observables peuvent permettre de diffe´rencier les phases d’endommagement et de con-
solidation sur un volcan comme le Piton de la Fournaise: la sismicite´ et la de´formation de
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Figure 5.9: Succession de cycles endommagement-consolidation de 300 jours chacuns. Loi
d’endommagement line´aire, loi de consolidation exponentielle. Influence de la dure´e de consol-
idation.Une de´croissance line´aire du module de cisaillement jusqu’a` Gmin = G0/2 est impose´e
sur une dure´e de 30 jours suivie d’une phase de croissance du module de cisaillement de 270
jours selon une loi exponentielle (e´quation 5.9). La dure´e de retour a` l’e´tat initial conside´re´e est
de 100 jours (rouge), 50 jours (vert), 30 jours (turquoise) et 10 jours (bleu) . Les parame`tres du
mode`le sont : ar = 800m, ac = 0.5m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 100Pa.s
−1, G0 = 50GPa,
P = 30MPa, ∆P0 = 0.
surface. Les e´ruptions du Piton de la Fournaise sont ge´ne´ralement pre´ce´de´es par une inflation,
et une augmentation re´gulie`re du taux de sismicite´ volcano-tectonique; la sismicite´ volcano-
tectonique s’arreˆte lorsque la de´flation commence. Malheureusement les enregistrements sis-
miques sont alors sature´s par le tre´mor e´ruptif et ne permettent pas de de´terminer exactement
la fin de la pe´riode d’endommagement. L’observable privile´gie´e pour la de´termination de la
fin de la pe´riode d’endommagement reste donc la mesure de la de´formation de surface, qui
permet de de´terminer le de´but de la de´flation. A la fin de la pe´riode post-e´ruptive, le de´but de
l’endommagement peut eˆtre de´termine´ par le de´but de la sismicite´ inter-e´ruptive. Cet instant
correspond au moment ou` l’e´difice passe d’une phase de de´flation post-e´ruptive a` une phase
d’inflation pre´-e´ruptive. Dans les deux cas on remarque qu’on peut envisager de ne se servir
que d’une seule observable, la mesure des de´placements de surface, pour caracte´riser le passage
de l’endommagement a` la consolidation et vice-versa. C’est donc cette observable que nous
utiliserons par la suite.
Afin de de´finir un mode`le de cycles a` partir de mesures de de´formation, je me suis inspire´e
des crite`res de´finis par Lyakhovsky et al. (1997b,a) qui utilisent le rapport d’invariants du
tenseur des de´formations ξ (paragraphe 5.1.2) pour diffe´rencier endommagement et consolida-
tion.
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Le mode`le de Lyakhovsky a e´te´ de´veloppe´ pour un solide endommage´ par des fractures
perpendiculaires a` la traction, un cas de ﬁgure qui correspond bien au Piton de la Fournaise
ou` les observations ge´ologiques et les mesures de de´placement lors des e´ruptions montrent que
la plupart des e´ruptions ont lieu par des ensembles de fractures subverticales qui forment des
dykes appartenant a` des zones de rift (voir, par exemple, (Letourneur et al., 2008)).
Figure 5.10: Valeur maximale du parame`tre d’endommagement en fonction du rapport des
invariants des de´formations ξ (courbe noire). L’intervalle −√3 < ξ < ξ0 correspond a` un
comportement stable avec consolidation. Pour ξ > ξ0 le mate´riau se de´grade ce qui conduit a`
une perte de la stabilite´. (Lyakhovsky et al., 1997a)
Dans un premier temps, j’ai donc repre´sente´ l’e´volution temporelle du parame`tre ξ au cours
du temps sur la meˆme pe´riode que celle conside´re´e pre´ce´demment comprenant l’e´ruption d’Avril
2007 (ﬁgure 5.11). On observe les de´formations a` la station SNEG et le tenseur des de´forma-
tions est de´termine´ a` partir des stations SNEG et RIVG (le point de re´fe´rence correspond au
point de latitude 0 degre´ nord et de longitude 0 degre est). Les deux stations fournissent une
se´rie temporelle de donne´es continue pendant cette pe´riode. On constate sur la ﬁgure 5.11
qu’entre l’e´ruption de Janvier 2006 (au temps 47) et l’e´ruption d’Avril 2007 (au temps 506) ξ
ne fait que croitre pour atteindre des valeurs supe´rieures a` 1 et reste toujours positif supe´rieur
a` 0.5. Ceci indique que pendant cet intervalle de temps l’e´diﬁce se dilate. Apre`s l’e´ruption
d’Avril 2007 ξ diminue de manie`re importante pour atteindre −1 au jour 600 et se stabilise a`
cette valeur jusqu’a` la ﬁn de la pe´riode conside´re´e. L’e´diﬁce est alors en contraction. Dilatation
pre´-e´ruptive avant Avril 2007 et contraction post-e´ruptive apre`s sont bien conformes aux obser-
vations re´alise´es avant et apre`s l’e´ruption d’Avril 2007 (Peltier et al., 2009b, 2015). ξ converge
vers une valeur proche de −1 apre`s l’e´ruption de 2007, ce qui correspond a` une contraction
uniaxiale et indique que l’e´diﬁce se consolide et se stabilise, ce qui est correct dans la mesure
ou` une de´ﬂation correspond a` une diminution de l’e´nergie potentielle e´lastique (ﬁgure 7.26).
Ainsi l’e´volution temporelle du parame`tre ξ nous permet d’identiﬁer les phases d’endommagement
et de consolidation(ﬁgure 5.11). Partant d’un G0 initial en de´but de cycle, l’e´volution du
module de cisaillement est de´termine´ a` l’aide des lois d’endommagement et de consolidation
(paragraphe 5.2.1) pour l = 1.1m et τc = 1500jours (e´quations 5.4 et 5.9).
5.2.3 Estimation de la consolidation d’un e´diﬁce volcanique
Dans le paragraphe 5.2.1 nous avons utilise´ un mode`le simple pour pre´senter la consolidation
d’un e´diﬁce volcanique, et repre´senter l’eﬀet attendu sur le cycle e´ruptif. Dans le paragraphe
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Figure 5.11: Evolution de ξ au cours du temps pour la pe´riode du 09/11/2005 au 22/04/2008.
Haut) Donne´es GPS station SNEG (de´placement sur la composante : verticale en noir, est en
bleu, nord en vert) versus ξ en rouge. Milieu) Evolution temporelle de G de´termine´e manuelle-
ment (vert), de´termine´e a` partir des variations de ξ (bleu) et dξ/dt < 0 en rouge. Bas) GPS
observe´ (noir), obtenu par le mode`le de G calcule´ manuellement (vert), par le mode`le de G tire´
des variations de ξ (bleu). Evolution des parame`tres α et τ de l’e´quation 5.9.
suivant, nous allons e´tudier la loi propose´e en la confrontant aux observables disponibles.
La loi de consolidation choisie (e´quation 5.9) proce`de d’une approche purement me´canique;
elle de´pend simplement d’un parame`tre physique, la variation relative de volume, qui est pro-
portionnelle et de signe oppose´ a` la variation relative du module de cisaillement. Elle transcrit
le fait que les modules e´lastiques croissent avec la densite´. L’e´ruption du 2 Avril 2007, qui
montre des de´placements verticaux et horizontaux bien mesure´s et de grande amplitude au
sommet du volcan (Figure 5.12), permet de faire une estimation de la variation relative de vol-
ume dans le coˆne sommital. Pour cela nous calculons le tenseur de la de´formation interne dans
un te´trae`dre forme´ par 3 stations sommitales (DERG, DSRG, SNEG) et une station situe´e a`
la base du coˆne sommital (FERG), et nous en de´duisons la variation relative de volume, e´gale
a` la trace de ce tenseur. Nous utilisons l’approche line´arise´e, base´e sur l’hypothe`se des petites
perturbations; nous conside´rons qu’une transformation line´aire f unique, de matrice F permet
de passer de l’ancienne configuration de quatre stations du te´trae`dre repre´sente´e par la matrice
A1 a` l’instant t1 a` la nouvelle, repre´sente´e par la matrice A2 a` l’instant t2:
A2 = FA1 (5.10)
On en de´duit alors F , tenseur gradient de la transformation:
F = A2A1
−1 (5.11)
219
CONSOLIDATION, ENDOMMAGEMENT ET CYCLES E´RUPTIFS
Le tenseur de la de´formation interne ε est de´duit du tenseur gradient du de´placement
G = F − I (ou` I est la matrice identite´):
ε =
G+GT
2
(5.12)
La trace de ce tenseur fournit la variation relative de volume, premier invariant I1 du tenseur
de la de´formation.
Nous avons calcule´ ce tenseur entre le 2 Avril et le 25 Novembre 2007, a` l’aide du te´trae`dre forme´
par les quatre stations DERG, DSRG, SNEG et FERG. Dans cette e´tude nous recherchons
particulie`rement une borne supe´rieure pour la variation relative de volume et la consolidation
me´canique dans l’e´difice. L’utilisation de valeurs extreˆmes pour les valeurs de de´placements
enregistre´s aux stations sommets du te´trae`dre conside´re´ montre que dans tous les cas cette
borne supe´rieure est infe´rieure a` 10−3, la valeur moyenne e´tant de l’ordre de 10−4.
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Figure 5.12: De´placements E-W (rouge), N-S (bleu) et verticaux (noir) enregistre´s aux sta-
tions GPS utilise´es pour le calcul de la variation relative de volume. (a) Station DERG; (b)
station DSRG; (c) station SNEG; (d) station FERG. Pe´riode du 2 Avril au 25 Novembre 2007.
Cette variation relative de volume, qui repre´sente une valeur plutoˆt e´leve´e pour une de´for-
mation moyenne dans un volume aussi important, est due au de´confinement du coˆne sommital
(environ 400 m de haut) apre`s l’effondrement, sur une hauteur d’environ 350 m, du crate`re
Dolomieu. Dans la loi de consolidation exprime´e par l’e´quation 5.9, la variation relative de
volume est utilise´e pour estimer la consolidation et donc l’augmentation relative du module
de cisaillement G. La valeur maximale trouve´e (10−3) reste ne´anmoins tre`s faible pour une
valeur de variation relative de G, si on la compare aux valeurs d’endommagement (obtenues
au paragraphe 4.3) qui diminuent G d’un facteur 10. La loi de consolidation me´canique de´crite
par l’e´quation 5.9 ne permet donc pas d’expliquer la plus grande partie de la consolidation de
l’e´difice.
Cette diffe´rence dans les ordres de grandeur trouve´s a plusieurs causes:
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– en premier lieu, on estime l’endommagement a` partir de la sismicite´ qui est plus active
dans la partie instable, sous le crate`re Dolomieu, alors qu’on mesure la variation relative
de volume (et qu’on cherche a` estimer l’ordre de grandeur de la consolidation) sur la
partie relativement plus stable de l’e´difice, avec des donne´es ge´ode´siques GPS. La partie
plus stable de l’e´difice s’endommage donc moins que la partie plus instable sous le crate`re
Dolomieu, et doit e´galement se consolider moins, car les circulations de fluide y sont
moindres. On ne peut donc pas comparer la consolidation de la partie stable de l’e´difice
avec l’endommagement du crate`re Dolomieu, ni conside´rer que le processus qui a lieu sur
l’un est l’inverse de celui qui a lieu sur l’autre.
– pendant le processus d’endommagement la de´formation se localise suivant des bandes de
cisaillement; c’est un processus tre`s anisotrope et he´te´roge`ne qui engendre des de´place-
ments localement importants. Les valeurs d’endommagement de´termine´es l’ont e´te´ pour
chaque station. Les valeurs e´leve´es trouve´es pour l’endommagement concernent donc un
volume limite´ au voisinage du crate`re Dolomieu. La consolidation a e´te´ conside´re´e ici, en
l’absence de connaissance a priori et d’observables spe´cifiques, comme un processus vo-
lumique et fondamentalement isotrope; la variation de volume calcule´e est une moyenne
sur un te´trae`dre dont la dimension caracte´ristique est voisine de celle du coˆne sommital.
Elle ne refle`te que les processus qui s’expriment par une variation de volume.
La diffe´rence entre les ordres de grandeurs trouve´s dans cette e´tude tend a` montrer que
endommagement et consolidation dans les e´difices volcaniques ne sont pas des processus qui
engendrent par eux-meˆmes des variations de volume importantes. Une consolidation a tre`s
probablement lieu dans le crate`re Dolomieu, mais elle reste un processus relativement silencieux
d’un point de vue ge´ophysique; il est tre`s probable qu’elle s’ope`re plus efficacement par transfert
de matie`re que par une diminution du volume exte´rieur de l’e´difice, mesurable en surface. On
voit qu’elle est d’une nature tre`s diffe´rente de la consolidation ge´otechnique dont le mode`le
a e´te´ utilise´ en de´but de ce paragraphe, meˆme s’il y a une parente´, par exemple dans le fait
que les deux types de consolidation (par tassement me´canique - migration des vides, ou par
transfert de matie`re - scellement) soient issus d’un processus de diffusion.
Par ailleurs, tous les processus qui engendrent une variation de volume ne sont pas lie´s a`
l’endommagement ou a` la consolidation; notamment l’e´ruption de magma engendre une de´pres-
surisation du re´servoir et une diminution de volume. Cette diminution de volume (de´flation)
peut induire de la consolidation, les deux processus e´tant simultane´s. Il y a donc une in-
de´termination lorsque l’on utilise la variation relative de volume pour estimer directement la
consolidation, comme on le fait par exemple en ge´otechnique, lorsqu’un autre processus est si-
multane´ment a` l’oeuvre: on ne peut pas de´terminer a` la fois la source (l’action du magma,
en terme de pression) et le milieu (la re´action de l’e´difice) avec une seule observable. Il
manque donc au moins une observable ge´ophysique inde´pendante, comme la sismicite´ pour
l’endommagement, pour connaˆıtre et e´valuer inde´pendamment le processus de consolidation
sur un e´difice volcanique; on pourrait envisager d’utiliser une observable comme la re´sistiv-
ite´ e´lectrique, qui est utilise´e a` l’e´chelle de l’e´chantillon, mais la profondeur d’investigation
des me´thodes de prospection e´lectrique est limite´e. On pourrait e´galement envisager d’utiliser
des me´thodes base´es sur la corre´lation du bruit sismique, et plus encore, sur des me´thodes
base´es sur l’anisotropie de propagation des ondes S (Savage et al., 2015), l’ensemble de ces
me´thodes pouvant e´ventuellement servir a` suivre en continu aussi bien la consolidation que
l’endommagement.
On peut donc envisager de faire un mode`le phe´nome´nologique pour l’endommagement, en
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ajustant les lois existantes par une fonction du temps (ce qui a e´te´ fait). Mais on ne peut
pas faire la meˆme chose avec la consolidation, parce qu’on n’a pas de mode`le qui permette de
repre´senter l’action de la consolidation comme on l’avait pour l’endommagement. Si on essaie
d’ajuster directement les de´placements de surface pour en de´duire la consolidation, il faut faire
une hypothe`se lourde sur l’e´volution de la pression dans le re´servoir (c.f. annexe 7.5).
5.2.4 Conclusion
Dans ce chapitre, nous avons vu que le cycle e´ruptif d’un volcan correspondait non seulement a`
un cycle de contrainte avec la pressurisation puis la de´pressurisation du syste`me, mais aussi a`
un cycle endommagement - consolidation, au moins dans une partie de l’e´difice: la consolidation
est ne´cessaire dans la mesure ou` un cycle existe et qu’il y a endommagement, mis en e´vidence
par la sismicite´ volcano-tectonique. Ce sche´ma vaut en particulier pour le Piton de la Fournaise.
La prise en compte de la variation temporelle de la re´sistance de l’e´difice avec la de´for-
mation et la contrainte applique´e, effectue´e par le biais de la variation du module de cisaille-
ment (diminution en endommagement et augmentation en consolidation) induit bien des vari-
ations cycliques de la pression dans un re´servoir magmatique et de la de´formation de surface
sur un volcan, a` partir d’une simple condition de pression constante a` la base du conduit
d’approvisionnement. Ainsi le comportement rhe´ologique non-line´aire de l’e´difice peut induire
par lui-meˆme une dynamique e´ruptive cyclique, alors que les conditions de pression magma-
tique dans le manteau restent inchange´es. Dans un cas plus ge´ne´ral, on peut conside´rer que
l’e´difice se comporte comme un filtre dont la re´ponse impulsionnelle non-line´aire se convolue
aux e´ventuelles variations temporelles de la pression du manteau pour provoquer en surface
les de´placements observe´s. On peut conjecturer que dans le cas ge´ne´ral l’existence de ces deux
types de variations peut conduire a` un comportement e´ruptif chaotique, et que l’observation
effective d’un cycle e´ruptif en surface indique que les conditions de pression dans le manteau
supe´rieur restent relativement constantes, au moins a` une e´chelle de temps correspondant a`
plusieurs cycles e´ruptifs.
Nous avons ensuite aborde´ le proble`me de la mode´lisation de la consolidation. Deux ap-
proches ont e´te´ utilise´es pour avancer dans cette direction. Une premie`re approche a consiste´
a` reprendre les travaux de Lyakhovsky sur les cycles d’endommagement et de consolidation
dans le cas du cycle sismique. Dans les cas envisage´s par Lyakhovsky, le forc¸age du syste`me est
effectue´ par la contrainte re´gionale, suppose´e constante. L’inte´reˆt de cette approche est qu’elle
permet de de´crire l’endommagement et la consolidation du mate´riau uniquement a` partir des
de´formations. Dans le cas d’un e´difice volcanique pressurise´ par un re´servoir magmatique, bien
qu’on puisse conside´rer que la pression dans le manteau supe´rieur soient constante, la pression
exerce´e par le re´servoir sur l’e´difice ne l’est pas si bien que le forc¸age sur le volume de roche
endommage´ ou consolide´ ne l’est pas non plus, comme il l’est dans le cas du cycle sismique. Il y
a donc une ambiguite´ entre les de´formations qui sont dues a` l’endommagement-consolidation,
et au forc¸age. Bien que l’approche de Lyakhovsky permette the´oriquement de traiter le cas
d’e´tats de contraintes varie´s (notamment par l’adaptation du seuil ξ0), dans la pratique son
utilisation sur un volcan s’ave`re tre`s de´licate, ce seuil e´tant un parame`tre critique dont la con-
naissance pre´cise est difficile sur un volcan. Cette difficulte´ apparaˆıt pour d’autres parame`tres
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utilise´s dans la meˆme approche.
Cette premie`re approche mettait en avant l’utilisation d’un crite`re base´ sur la variation rel-
ative de volume (premier invariant du tenseur des de´formations) pour diffe´rencier endommage-
ment et consolidation. Ce crite`re permet bien de diffe´rencier inflation et de´flation de l’e´difice
volcanique, qui sont des phases de de´formation correspondant a` des pe´riodes ou` respectivement
l’endommagement et la consolidation peuvent dominer le bilan des transformations me´caniques
et chimiques du mate´riau. On peut donc se poser la question de l’utilisation de la variation de
volume elle-meˆme pour caracte´riser la consolidation, et envisager l’utilisation d’une deuxie`me
approche, de´rive´e de l’estimation de la consolidation en ge´otechnique telle qu’elle a e´te´ de´crite
par Terzaghi. Nos re´sultats montrent que sur un volcan l’utilisation simple et directe de la
variation de volume ne peut eˆtre conside´re´e comme pertinente pour estimer la consolidation,
car elle ne permet pas de lever a` elle seule l’ambiguite´ qui existe entre variations temporelles
de la source de pression (re´servoir magmatique) et variations temporelles du milieu, comme
causes de la de´formation. Les ordres de grandeurs trouve´s pour la variation relative de volume
ne permettent pas d’expliquer les variations du module de cisaillement ne´cessaires pour com-
penser l’endommagement. On peut en de´duire que la consolidation s’effectue en grande partie
sans changement de volume mesurable en surface, probablement par scellement chimique, et
ne se limite pas au processus me´canique simple de densification (diminution de la porosite´)
invoque´ pour la consolidation ge´otechnique.
La limitation la plus importante des approches d’estimation de la consolidation base´es
uniquement sur la mesure de la de´formation, vient du fait que sur un volcan toute de´formation
ne peut eˆtre interpre´te´e uniquement en terme de consolidation en l’absence de connaissance du
chargement. On ne peut donc pas estimer la consolidation directement et seulement a` partir
de mesures de de´formation de surface. Il est donc ne´cessaire d’utiliser une observable inde´pen-
dante permettant de quantifier la consolidation, comme cela a e´te´ propose´ avec l’utilisation
du taux de sismicite´ pour l’endommagement. C’est la mesure de l’anisotropie de vitesses de
propagation des ondes S qui semble eˆtre la plus adapte´e a` la de´tection des variations de pro-
prie´te´s e´lastiques du milieu dues a` la fracturation et a` sa localisation, et graˆce a` laquelle on
peut espe´rer quantifier de fac¸on inde´pendante les variations temporelles ”silencieuses” de ces
proprie´te´s (donc la consolidation). La mesure des variations temporelles de vitesses sismiques
par intercorre´lation de bruit sismique doit aussi eˆtre teste´e pour quantifier endommagement
et consolidation, ainsi que la mesure des variations temporelles de re´sistivite´ e´lectrique, plus
difficile a` re´aliser et plus limite´e en profondeur d’investigation. Ces me´thodes pourraient eˆtre
mises en oeuvre en laboratoire a` l’e´chelle de l’e´chantillon au pre´alable. En l’absence d’une
mesure inde´pendante de la consolidation, on ne pourra pas mode´liser les cycles e´ruptifs re´els.
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5.3 Etude du couplage magma-e´difice pour diffe´rentes condi-
tions aux limites
Dans ce paragraphe nous allons e´tudier l’influence de diffe´rentes conditions aux limites possibles
en ce qui concerne le transfert de magma a` la base du conduit alimentant le re´servoir dans le
mode`le d’e´difice volcanique pressurise´ que nous avons utilise´ dans le chapitre pre´ce´dent. Cette
influence va eˆtre particulie`rement e´tudie´e dans le cas ou` l’e´difice s’endommage pendant le
processus pre´-e´ruptif.
5.3.1 Etude d’une condition de flux constant a` la base du conduit d’approvisionnement
dans le cas d’un e´difice e´lastique avec endommagement
Mode`le
Si l’on conside`re le mode`le de re´servoir pressurise´ utilise´ au chapitre pre´ce´dent avec un de´bit
constant, l’e´quation (4.8) permet d’e´crire:
dV
dt
= Qin = pia
3
r
d
dt
(
∆P (t)
G(t)
)
(5.13)
ou` Qin, de´bit de magma a` la base du conduit alimentant le re´servoir pressurise´, est conside´re´
comme constant. Notons d’abord que lorsque G ne varie pas, la solution est simplement
∆P (t) =
Qin
pia3r
Gt (5.14)
Lorsque le de´bit de magma a` la base du conduit est constant, la surpression a` l’inte´rieur du
re´servoir augmente line´airement avec le temps et peut tendre vers de grandes valeurs pour de
longues dure´es d’approvisionnement magmatique, si l’e´difice se comporte de fac¸on e´lastique. Le
de´placement calcule´ en surface est proportionnel a` la surpression ∆P (t) divise´e par le module
de cisaillement G (voir par exemple l’e´quation 4.11). On peut donc l’e´crire
Uz(t) =
Qin
pia3r
t (5.15)
Uz est donc proportionnel au de´bit et varie line´airement avec le temps. Cette de´pendance
simple du de´placement de surface envers le temps est une conse´quence directe de l’application
de la condition de de´bit constant a` la base du conduit.
Lorsque l’e´difice s’endommage et que le module de cisaillement varie avec le temps, en
effectuant la de´rivation (e´quation 5.13) on obtient l’e´quation diffe´rentielle suivante :
d∆P (t)
dt
=
∆P (t)
G(t)
dG(t)
dt
+
QinG(t)
pia3r
(5.16)
L’e´quation diffe´rentielle 5.16 est une e´quation diffe´rentielle ordinaire du premier ordre avec
second membre non constant dy type y′(t) + a(t)y(t) = b(t), avec y(t) = ∆P (t), a(t) =
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−dG(t)/dtG(t) = −d ln(G(t))dt et b(t) = Qinpia3rG(t).
Pour re´soudre cette e´quation, on cherche dans un premier temps la solution ge´ne´rale de
l’e´quation diffe´rentielle sans second membre y1(t), e´quation qui est du type
y′(t)
y(t)
=
G′(t)
G(t)
(5.17)
dont la solution est
y1(t) = KG(t) (5.18)
On peut alors chercher une solution particulie`re par la me´thode de la variation de la con-
stante :
yp(t) = K(t)G(t) (5.19)
En remplac¸ant yp(t) par son expression dans l’e´quation 5.16 on obtient :
dK(t)
dt
=
Qin
pia3r
(5.20)
En inte´grant 5.20 sur l’intervalle de temps conside´re´ on obtient :
K(t) =
Qint
pia3r
+K(t = t0) (5.21)
Dans notre cas on a donc :
∆Pr(t) =
(
Qint
pia3r
+K(t = t0)
)
G(t) (5.22)
En conside´rant qu’a` t = t0 ∆P (t0) doit eˆtre nul conduit a` choisir K(t = t0) = 0. La solution
de l’e´quation diffe´rentielle est alors donne´e par :
∆Pr(t) =
Qin
pia3r
G(t)t (5.23)
La surpression augmente donc line´airement avec le temps lorsqueG est constant, et les e´carts
a` la line´arite´ sont module´s par l’e´volution du module de cisaillement au cours du temps. Le
de´placement de surface croit ne´cessairement line´airement avec le temps car il est proportionnel
a` ∆P (t)G(t) c’est-a`-dire a`
Qin
pia3r
t, ce qui est une conse´quence directe de l’application de la condition
de de´bit constant Qin a` la base du conduit.
Dans un e´difice e´lastique, la pression peut tendre vers l’infini si l’e´difice ne s’endommage
pas. Dans le cas ou` l’e´difice s’affaiblit avant sa rupture et l’e´ruption, G(t) diminue et ∆P (t)
peut diminuer si G(t) = ktα ou` k est une constante et α < −1. Ainsi lorsque l’e´difice s’affaiblit
le de´placement de surface peut avoir lieu a` vitesse constante avec une surpression qui diminue
dans le re´servoir, et garde une valeur limite´e. Le comportement du mode`le en fonction des
diffe´rents parame`tres et pour diffe´rents cycles est e´tudie´ annexe 7.4.
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Re´sultats
Les figures 5.13, 5.14, 5.15 et 5.16 pre´sentent le comportement du mode`le avec une condition de
flux constant a` la base du conduit d’approvisionnement. On constate d’abord que quelle que soit
l’e´volution du module de cisaillement le de´placement de surface augmente line´airement, comme
nous l’avons montre´ au paragraphe pre´ce´dent. La pression augmente toujours a` partir de la
valeur initiale choisie nulle, et e´volue en recherchant a` chaque instant une pression d’e´quilibre
qui varie avec le module de cisaillement: elle peut donc baisser si le module de cisaillement
diminue suffisamment avec le temps.
Figure 5.13: Variation du volume et de la pression dans un re´servoir alimente´ par un flux
constant de magma, et de´placement calcule´ a` la surface d’un e´difice volcanique e´lastique non-
line´aire dont le module de cisaillement diminue de fac¸on line´aire deG0 a`Gmin avecGmin = G0/p
avec p = 1.1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9, 10. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 1m, hr = 2300m,
hc = 7000m, G0 = 8GPa, µ = 300Pa.s.
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Figure 5.14: Variation du volume et de la pression dans un re´servoir alimente´ par un flux
constant de magma, et de´placement calcule´ a` la surface d’un e´difice volcanique e´lastique non-
line´aire dont le module de cisaillement diminue en un palier de G0 a` Gmin avec Gmin = G0/p
avec p = 1.1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9, 10. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 1m, hr = 2300m,
hc = 7000m, G0 = 8GPa, µ = 300Pa.s.
5.3.2 Etude d’une condition de puissance constante a` la base du conduit
d’approvisionnement dans le cas d’un e´difice e´lastique avec endom-
magement
Le syste`me e´tudie´ e´tant constitue´ par un re´servoir alimente´ par un conduit magmatique dont
l’extre´mite´ infe´rieure est dans le manteau, nous avons d’abord e´tudie´ son comportement lorsqu’il
e´tait soumis a` une pression constante a` la base, puis lorsqu’il e´tait soumis a` un de´bit constant
de magma. Dans le premier cas on conside`re que le transfert de fluide dans le manteau est
suffisamment rapide pour que la pression a` la base du conduit puisse rester constante malgre´
les variations de pression dans le re´servoir. Dans la re´alite´, une diminution de pression dans
le re´servoir pourrait-elle engendrer une diminution de pression a` la base du conduit? pour
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Figure 5.15: Variation du volume et de la pression dans un re´servoir alimente´ par un flux
constant de magma, et de´placement calcule´ a` la surface d’un e´difice volcanique e´lastique non-
line´aire dont le module de cisaillement varie de manie`re cyclique avec G0 et Gmin = G0/p avec
p = 1.1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9, 10. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 1m, hr = 2300m,
hc = 7000m, G0 = 8GPa, µ = 300Pa.s.
re´pondre a` cette question il est ne´cessaire de relaˆcher la condition de pression constante a` la
base du conduit. Une condition aux limites qui n’impose ni une pression constante a` la base du
conduit ni un flux constant, et qui soit une alternative physiquement re´aliste, semble eˆtre une
condition de puissance constante fournie par le magma dans le manteau. Dans ce cas, ce n’est
pas la pression a` la base du conduit ou le de´bit qui est maintenu constant, mais le produit des
deux.
Mode`le a` puissance constante
On note ∆Pr(t) = ∆P
0
r +δPr(t) et ∆Ps(t) = ∆P
0
s +δPs(t) les supressions dans la chambre et a`
la source respectivement. Ainsi Ps(t) = Plithosource + ∆Ps(t) et Pr(t) = Plithoreservoir + ∆Pr(t).
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Figure 5.16: Variation du volume et de la pression dans un re´servoir alimente´ par un flux
constant de magma, et de´placement calcule´ a` la surface d’un e´difice volcanique e´lastique non-
line´aire dont le module de cisaillement varie de manie`re cyclique avec G0 et Gmin = G0/p avec
p = 1.1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 8, 9, 10. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 1m, hr = 2300m,
hc = 7000m, G0 = 8GPa, µ = 300Pa.s.
Dans notre cas on a donc :
∆V (t) =
pia3r
G(t)
δP (t) (5.24)
Q(t) =
d∆V (t)
dt
(5.25)
Q(t) =
pia4c
8µ
(
−dP
dz
− ρmg
)
(5.26)
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avec dPdz =
∆Pr(t)−∆Ps(t)−ρrgHc
Hc
, ∆Pr(t) et ∆Ps(t). On obtient alors :
Q(t) =
pia4c
8µHc
(∆Ps(t)−∆Pr(t) + (ρr − ρm)gHc) (5.27)
Soit :
Q(t) =
pia4c
8µHc
(δPs(t)− δPr(t) + P ) (5.28)
Avec P = ∆P 0s −∆P 0r + (ρr − ρm)gHc
La seconde formulation du de´bit nous permet d’e´crire :
Q(t) =
d∆V (t)
dt
= pia3r
d
dt
(
δPr(t)
G(t)
)
(5.29)
L’e´quation 5.29 donne :
Q(t) = pia3r
(
dδPr(t)/dt
G(t)
− δPr dG(t)/dt
G(t)2
)
(5.30)
En utilisant les deux formulation du de´bit 5.28 et 5.30, on obtient l’e´quation diffe´rentielle
suivante :
dδPr(t)
dt
+
(
a4cG(t)
8µa3rHc
− 1
G(t)
dG(t)
dt
)
δPr(t) =
a4cG(t)
8µa3rHc
(δPs(t) + P ) (5.31)
Dans ce proble`me on conside`re que δPs, surpression a` la source, est une des inconnues.
Dans l’hypothe`se ou` la puissance fournie par le manteau a` la base du syste`me est constante on
peut alors e´crire :
P = Ps(t)Q(t) (5.32)
dP
dt
= 0 = Q(t)
dPs(t)
dt
+
dQ(t)
dt
Ps(t) (5.33)
L’e´quation 5.33 peut aussi s’e´crire de la manie`re suivante :
1
Ps(t)
dPs(t)
dt
+
1
Q(t)
dQ(t)
dt
= 0 (5.34)
Notons que dPs(t)dt =
dδPs(t)
dt .
En de´rivant la formulation 5.28 du de´bit on obtient :
dQ(t)
dt
=
pia4c
8µHc
(
dδPs(t)
dt
− dδPr(t)
dt
)
(5.35)
En utilisant 5.28, 5.35 dans 5.34, on obtient une seconde e´quation diffe´rentielle en δPs(t) :
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δPs(t)
dt
=
Ps
(
δPr(t)
(
dG(t)/dt
G(t) −AG(t)
)
+AG(t) (δPs + P )
)
2δPs − δPr + P + Plithosource + ∆P 0s
(5.36)
Avec A = a
4
c
8µHca3r
, Plithosource = ρg(hc+hr). Un re´sultat identique peut eˆtre obtenu a` partir
des e´quations 5.30 et 5.34.
Re´sultats et discussion
La re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.31 et 5.36 (calcul des surpressions dans le
re´servoir et a` la base du conduit) est faite graˆce a` l’utilisation d’un algorithme de Runge-Kutta
d’ordre 4. Les de´placements de surface (vertical et radial), variation de volume et de´bit de
magma sont ensuite calcule´s.
Les figures 5.17, 5.18, 5.19, 5.20 et 5.21 montrent les re´sultats des mode´lisations pour
diffe´rentes e´volutions du module de cisaillement. Dans tous les cas, quelles que soit les variations
et les amplitudes de variation du module de cisaillement, les de´placements de surface calcule´s
croissent line´airement avec le temps. On observe a` la fois une variation de la pression dans le
re´servoir et une variation de la pression a` la base du re´servoir.
Sur la figure 5.17 on impose une diminution line´aire du module de cisaillement au sys-
te`me. Apre`s une augmentation de la surpression due a` l’approvisionnement, l’affaiblissement
de l’e´difice repre´sente´ par une diminution de G induit une diminution de pression dans le
re´servoir, une augmentation du de´bit et une diminution de la pression a` la base du conduit.
La figure 5.18 montre l’effet d’une diminution brutale du module de cisaillement. A` cette
diminution brutale sont associe´es une diminution brutale de la pression dans le re´servoir et de
la pression a` la base du conduit ainsi qu’une augmentation brutale du de´bit entrant dans la
chambre magmatique. Ne´anmoins, les de´placements de surface croissent toujours de manie`re
line´aire.
Les figures 5.19, 5.20 et 5.21 montrent l’influence de cycles de variation du module de
cisaillement sur la dynamique du syste`me. Les phases d’endommagement sont associe´es a`
des phases de diminution de la surpression dans le re´servoir et de la surpression a` la base
du conduit et des phases d’augmentation du de´bit entrant dans la chambre. Les phases de
consolidation sont associe´es a` des phases d’augmentation de la surpression dans le re´servoir
et de la surpression a` la base du conduit ainsi qu’a` une diminution du de´bit entrant dans le
re´servoir magmatique. Les de´placements de surface croissent toujours de manie`re line´aire.
Ainsi la perturbation initie´e en surface par l’endommagement est transmise dans le re´ser-
voir puis a` la base du syste`me. On voit donc qu’un affaiblissement de la re´sistance de l’e´difice
peut conduire a` une perturbation ne´gative de pression qui se propage vers le bas jusque dans
le manteau. Cela peut induire un courant dans le manteau qui peut initier, ou interfe´rer avec,
les courants de convection mante´liques. Par contre l’introduction d’un forc¸age en puissance a`
la base du syste`me ne fait pas apparaitre de variation non-line´aire du de´placement de surface.
Le fait de relaˆcher la condition de pression constante a` la base du conduit conduit a` de´former
plus le fluide que l’e´difice, parce que la re´action du manteau solide n’est pas prise en compte.
Il est probable que pour repre´senter ces variations non-line´aires, il soit ne´cessaire de re´aliser
le couplage complet du syste`me d’approvisionnement magmatique du volcan avec le syste`me
de transfert convectif dans le manteau, c’est-a`-dire de re´soudre simultane´ment l’ensemble des
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e´quations de´crivant le syste`me. Nous atteignons la` les limites du type de mode´lisation sim-
ple que nous avons re´alise´. En l’absence de mode´lisation re´aliste du couplage entre manteau
et syste`me d’approvisionnement magmatique, une simple condition de pression constante en
profondeur permet de mode´liser la de´formation de surface, mais pas la perturbation de pres-
sion en profondeur. A l’inverse, appliquer une condition de puissance constante fournie par
l’approvisionnement profond de magma permet de mettre en e´vidence la possibilite´ de la prop-
agation en profondeur d’une perturbation de pression induite par l’endommagement en surface,
mais elle ne permet pas de mode´liser comple`tement le de´tail des de´formations de surface. Pour
mode´liser aussi bien les de´placements de surface que les perturbations de pression profondes,
c’est-a`-dire l’ensemble des interactions entre magma et encaissant, il faut mode´liser la re´action
comple`te (fluide + solide) du manteau.
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Figure 5.17: Influence d’une diminution line´aire du module de cisaillement sur une dure´e de 300
jours sur : la variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V , la surpression dans la chambre
magmatique, ∆Pr, la supression a` la base du conduit, ∆Ps, le de´bit Q et la puissance P, le de´place-
ment vertical de surface et le de´placement radial de surface ur normalise´ par le rayon du re´servoir ar.
Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
Les calculs re´alise´s pour un mode`le a` puissance constante a` la base du syste`me montrent
qu’il existe une propagation de la perturbation de surface vers la base du conduit magmatique.
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Figure 5.18: Influence d’une diminution en rampe du module de cisaillement sur une dure´e de 300
jours sur : la variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V , la surpression dans la chambre
magmatique, ∆Pr, la supression a` la base du conduit, ∆Ps, le de´bit Q et la puissance P, le de´place-
ment vertical de surface et le de´placement radial de surface ur normalise´ par le rayon du re´servoir ar.
Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
Il est donc possible de propager vers le bas une perturbation de pression due a` l’affaiblissement
de l’e´difice. En particulier les perturbations ne´gatives de pression peuvent se propager jusqu’a`
des re´servoirs magmatiques plus profonds. Ce type de phe´nome`ne pourrait expliquer la reprise
d’une e´ruption de manie`re plus intense apre`s une premie`re e´ruption d’ampleur moyenne comme
cela a e´te´ observe´ au Me´rapi (Surono et al., 2012b). Ces perturbations pourraient aussi in-
terfe´rer avec les courants de convection mantelliques et en expliquer le comportement chaotique.
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Figure 5.19: Influence de la valeur minimale atteinte lors d’une variation cyclique du module de
cisaillement sur une dure´e de 300 jours sur: la variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V ,
la surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr, la supression a` la base du conduit, ∆Ps, le de´bit Q
et la puissance P, le de´placement vertical de surface et le de´placement radial de surface ur normalise´
par le rayon du re´servoir ar. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m,
µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3,
δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 5.20: Influence de la dure´e de la phase d’endommagement lors d’une variation cyclique
du module de cisaillement sur une dure´e de 300 jours sur: la variation de volume dans la chambre
magmatique, ∆V , la surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr, la supression a` la base du conduit,
∆Ps, le de´bit calcule´ selon la loi de Poiseuille, Q et la puissance P, le de´placement vertical de surface
et le de´placement radial de surface ur normalise´ par le rayon du re´servoir ar. Parame`tres du mode`le:
ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa,
ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 5.21: Influence du temps caracte´ristique lors d’une variation cyclique du module de cisaille-
ment sur une dure´e de 300 jours sur: la variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V , la
surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr, la supression a` la base du conduit, ∆Ps, le de´bit calcule´
selon la loi de Poiseuille, Q et la puissance P, le de´placement vertical de surface et le de´placement radial
de surface ur normalise´ par le rayon du re´servoir ar. Parame`tres du mode`le: ar = 800m, ac = 3m,
hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3,
ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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6.1 Conclusion
L’acquisition permanente de donne´es par les observatoires volcanologiques permet maintenant
de disposer de se´ries temporelles quasi-continues de sismicite´, graˆce aux re´seaux sismologiques,
et de position de certains points de la surface, par ge´ode´sie GPS. Ces donne´es permettent
de suivre comple`tement le processus de pressurisation d’un re´servoir ou d’un conduit magma-
tique dans un e´difice volcanique, la pre´paration de l’e´ruption, jusqu’a` l’e´ruption elle-meˆme et
le retour de l’e´difice a` un e´tat stable. L’e´ruption est une rupture de l’e´difice qui s’effectue
progressivement, et dont la sismicite´ est le te´moin. Des acce´le´rations de la sismicite´ sont tre`s
fre´quemment enregistre´es sur les volcans avant les e´ruptions; dans certains cas des acce´le´ra-
tions du de´placement de la surface sont enregistre´es en certaines stations GPS, lorsqu’elles
sont situe´es a` proximite´ du lieu d’e´ruption. Ces acce´le´rations du de´placement de surface ne
sont pas explicables par un mode`le e´lastique d’e´difice pressurise´ par un re´servoir alimente´ par
un conduit, pour lequel la pression a` la base, dans le manteau, reste constante. Dans ce cas
la pressurisation conduit toujours a` une position d’e´quilibre et non pas a` une acce´le´ration et
meˆme a` un de´placement a` vitesse constante. Pour obtenir une acce´le´ration du de´placement de
surface avec un e´difice e´lastique, il faut une acce´le´ration de la pression a` la base du conduit
d’approvisionnement, dans le manteau, qui se produit de fac¸on analogue a` l’acce´le´ration du
de´placement de surface, avec une constante de temps courte. Dans cette the`se nous avons
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explore´ une voie alternative fonde´e sur la compre´hension du me´canisme de rupture progres-
sive d’un e´difice volcanique. Les expe´riences de me´canique des mate´riaux et des roches en
particulier nous apprennent que la roche n’a pas un comportement e´lastique line´aire jusqu’a`
la rupture, mais que sa re´sistance s’affaiblit progressivement avant de rompre. Pendant cette
phase, dite d’endommagement, des micro-fissures se propagent et e´mettent de l’e´nergie sis-
mique, la de´formation se localise et acce´le`re. C’est l’existence et la propagation de ces de´fauts
qui provoquent l’affaiblissement de la roche; des auteurs ont montre´ que l’endommagement
pouvait eˆtre mode´lise´ par une simple diminution des modules e´lastiques.
Dans cette the`se nous avons transpose´ a` l’e´chelle de l’e´difice volcanique, l’endommagement
mis en e´vidence a` l’e´chelle de l’e´chantillon; nous avons utilise´ le nombre cumule´ de se´ismes pour
estimer la quantite´ de fissures se propageant dans l’e´difice, et nous avons recherche´ quelle loi
d’endommagement pouvait permettre d’expliquer les de´formations de surface observe´es a` partir
de la sismicite´ enregistre´e. Pour cela nous avons utilise´ un mode`le de pressurisation d’un e´difice
e´lastique par un re´servoir sphe´rique mis sous pression par un conduit alimente´ en magma, la
pression e´tant constante a` sa base. Une loi d’endommagement progressive simple, directement
fonde´e sur la the´orie scalaire de l’endommagement, qui est une fonction de la densite´ de fracture,
et qui comporte le nombre cumule´ de se´ismes a` l’exposant permet de mode´liser correctement
les acce´le´rations des de´placements de surface enregistre´s au Piton de la Fournaise pendant
l’e´ruption du 30 Mars 2007. Lorsqu’on exprime l’incre´ment de densite´ de fracture en fonction
de la longueur de fracture nouvellement cre´e´e, on trouve que cette longueur de fracture cre´e´e est
constante, ce qui correspond bien a` ce que l’on peut infe´rer a` partir des magnitudes des se´ismes.
L’utilisation de cette loi d’endommagement permet de calculer le module de cisaillement,
et par inte´gration, la re´sistance au cisaillement en fonction de la de´formation en cisaillement.
On trouve donc le module de cisaillement a` l’e´chelle de l’e´difice, et on montre que ce module
est inversement proportionel a` la de´formation en cisaillement. La re´sistance au cisaillement
de l’e´difice tend donc en pratique vers une valeur limite, ce qui montre que les de´formations
pre´-e´ruptives de l’e´difice comportent une composante plastique importante. La forme de la
courbe contrainte-de´formation ainsi obtenue rappelle tre`s fortement celle d’un sable; elle in-
dique que l’e´difice se comporte comme un milieu granulaire, et donc qu’il est tre`s fracture´. Il
n’est cependant pas possible de connaˆıtre la cohe´sion au pic de re´sistance et la chute de la
cohe´sion post-pic par cette approche, qui reste limite´e a` l’estimation de la de´cohe´sion pre´-pic.
L’ajustement des de´placements mode´lise´s aux de´placements mesure´s permet de caler la
pression et le flux de magma calcule´s. Il permet de montrer que la pression dans le re´servoir
peut baisser avant l’e´ruption, alors que les de´placements de surface acce´le`rent, parce que le
module de cisaillement diminue plus vite que la pression, le re´servoir continuant a` eˆtre al-
imente´. Cette de´pressurisation pre´-e´ruptive peut avoir des conse´quences importantes sur la
dynamique e´ruptive, notamment lorsque le magma sous pression contient des gaz dissous, ce
qui peut induire une dynamique e´ruptive fortement non-line´aire. Endommagement et constante
de temps d’approvisionnement controˆlent la dynamique pre´-e´ruptive et en partie la dynamique
e´ruptive.
Nous avons d’abord montre´ que la simple augmentation du parame`tre d’endommagement
de l’e´difice pressurise´ permet de bifurquer d’un e´tat stable de l’e´difice (de´formation a` vitesse
constante) a` un e´tat instable (acce´le´ration de la de´formation avant rupture). Une valeur con-
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stante faible du parame`tre d’endommagement permet par exemple de mode´liser la de´formation
a` vitesse constante de la caldera du Grimsvo¨tn pendant 5 ans, entre les e´ruptions de 2004 et
2011, avec des valeurs de pression physiquement re´alistes. Sur le Piton de la Fournaise, la
meˆme approche permet de mode´liser les acce´le´rations pre´-e´ruptives de l’e´ruption du 30 Mars
2007.
La constante de temps d’approvisionement joue e´galement un roˆle important dans la dy-
namique pre´-e´ruptive et e´ruptive. La de´pressurisation pre´-e´ruptive due a` l’affaiblissement de
l’e´difice induit une augmentation du flux de magma entrant dans le re´servoir. La variation
de ce flux est controˆle´e par la constante de temps d’approvisionnement. Lorsque la constante
de temps est faible, l’e´ruption a lieu en une seule phase dont la fin co¨ıncide avec le maximum
d’endommagement, le flux se renforc¸ant rapidement lorsque la de´pressurisation commence a`
avoir lieu. Lorsqu’elle est suffisamment grande, l’e´ruption peut avoir lieu en deux ou plusieurs
phases, et le maximum de la de´formation et du flux magmatique peut eˆtre de´cale´ d’une dizaine
de jours, ou plus, par rapport au maximum de l’endommagement, comme cela` a e´te´ le cas
au Me´rapi lors de l’e´ruption d’Octobre - Novembre 2010. De´pressurisation du re´servoir et
constante de temps d’approvisionnement peuvent donc expliquer les pauses, la variabilite´ et
e´ventuellement le comportement chaotique du processus e´ruptif. Ces processus physiques sim-
ples (endommagement et approvisionnement) peuvent engendrer des dynamiques complexes
s’ils sont non-line´aires. Cette non-line´arite´ diminue fortement le pouvoir pre´dictif des me´thodes
base´es sur l’hypothe`se que le chargement (pressurisation du re´servoir) est constant: ces me´th-
odes pre´voient l’instant du maximum de l’endommagement, mais pas ne´cessairement l’instant
de l’e´ruption.
6.2 Perspectives directes de travail
L’approche de mode´lisation des de´formations utilise´e ici conside`re un milieu isotrope et ho-
moge`ne et donc un endommagement diffus dans l’ensemble de l’e´difice. Or on sait graˆce a`
l’observation de failles sur le terrain que la de´formation et l’endommagement se localisent au
cours du temps. Ainsi il serait inte´ressant d’introduire la notion de localisation de l’endommagement
dans les mode`le de de´formation ou du moins la notion n’anistropie. Il est alors ne´cessaire de
travailler en 3 dimensions et d’introduire la notion de seuil de plasticite´. La complexite´ d’une
telle approche re´side en la connaissance d’une part du seuil de plasticite´ et d’autre part de la
pression de manie`re non plus qualitative mais quantitative en tous les points de l’espace que
repre´sente l’e´difice volcanique.
Nous avons montre´ que l’introduction de l’endommagement impliquait une diminution du
module de cisaillement, une augmentation de volume dans la chambre et une diminution de la
surepression dans le re´servoir. Une question importante a` se poser reste : les de´formations ob-
serve´es en surface sont elles produite uniquement par des variations du module de cisaillement
? Quelle serait l’influence de l’intrusion d’un dyke sur la de´formation de surface, quantitative-
ment quelle place prend ’endommagement sur la de´formation observe´e en surface ?
Enfin, nous avons souleve´ le proble`me de la ne´ce´ssite´ de l’introduction de la cicatrisation
afin de comprendre les cycles e´ruptifs dans leur ensemble. Nous avons montre´ qu’une approche
239
CONCLUSION
purement me´canique de consolidation ne suffisait pas a` expliquer les variations du module de
cisaillement ne´cessaires a` la reproduction des de´formations observe´es. Ainsi la cicatrisation et
la consolidation se font via un processus impliquant pas ou peu de variation de volume. Les
questions souleve´es ici sont :
– sachant qu’apre`s l’e´ruption de 2007 le re´servoir est de´pressurise´, la sismicite´ correspond
alors a` la consolidation : quelle est l’implication de la sismicite´ dans les processus de
consolidation ?
– Comment e´valuer l’e´volution temporelle de la densite´ de fractures ?
– Quelle est son implication sur le module d’Young ?
– Quelles sont les observables repre´sentatives de la consolidation/cicatrisation (anisotropie
des vitesses sismiques, bruit sismique, mesure de la re´sistivite´ e´lectrique ...) ?
– Quelle est la forme de la loi de consolidation ?
Ainsi il sera inte´ressant de travailler sur les processus physiques a` l’origine de la cicatrisation
et leur implication sur les parame`tres physiques. Alors on comprendrait mieux les me´th-
odes a` utiliser afin de quantifier la cicatrisation dans l’ensemble de l’e´difice et son anisotropie
e´ventuelle.
6.3 Travaux transverses et perspectives associe´es
6.3.1 Crite`re de plasticite´ et de´finition d’une zone endommage´e
Les chapitres 2 et 3 de cette the`se soulignent l’importance de conside´rer un module de cisaille-
ment e´volutif en fonction de l’e´tat d’endommagement de l’e´difice volcanique. Cependant le
module de cisaillement de´termine´ ici est un module de cisaillement effectif sur l’ensemble de
l’e´difice. La mise en pression s’effectuant au niveau de la chambre magmatique l’endommagement
a principalement lieu autour des limites de la chambre magmatique. L’ide´e ici est de conside´rer
la chambre magmatique comme une cavite´ qui se met en pression dans un milieu plastique.
Alors on peut de´terminer le rayon de la zone endommage´e en cherchant le rayon tel que la limite
de plasticite´ est atteinte. Pour ce faire on rappelle que plusieurs types de crite`res de plasticite´
peuvent eˆtre utilise´s (c.f. introduction). Le comportement des roches volcaniques au-dela` du
domaine e´lastique de´pend du me´canisme de de´formation. Dans le cas de l’e´difice volcanique a
grande e´chelle la de´formation inelastique est de type fragile, i.e. le mate´riau s’endommage via
l’apparition et la propagation de fissures pouvant mener a` une fracturation plus grande e´chelle
souvent associe´e a` la rupture et a` une e´ruption. La mise en charge du mate´riau implique des
phases de transition entre un e´tat de de´formation e´lastique ou proche de l’eˆtre et un e´tat de
de´formation plastique, visco-plastique ou une transition entre une phase de pre´-rupture et une
phase post-rupture. Les loi de comportement de´crivant la re´ponse des mate´riau permettent
d’e´tablir les conditions de passage d’un e´tat a` un autre. Ces conditions se traduisent par des
fonctions mathe´matiques de´pendant des caracte´ristique du mate´riau conside´re´ et sont appele´
crite`res. On a vu en introduction que dans la grande majorite´ des cas les crite`res de plasticite´
sont exprime´s comme des fonctions des invariants du tenseur des contraintes. Les crite`res de
tresca et Von Mises sont les plus adapte´s pour le travail sur les me´taux, pour les roches en
sciences de la Terre c’est le crite`re de Mohr-Coulomb qui est le plus commune´ment utilise´.
Ce dernier ne fait intervenir que les deux contraintes principales σ1 et σ3 et deux parame`tres
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caracte´ristiques du mate´riau : la cohe´sion C et l’angle de friction interne φ. Ce crite`re prend
la forme d’un hexagone irre´gulier dans le plan des contraintes octahe´drales (plan pi), avec des
axes de syme´tries correspondant aux six arreˆtes du crite`re de Tresca dont il de´coule Prager and
Drucker (1952) proposent une version circulaire du crite`re de plasticite´ dans le plan pi a` partir
d’une relation line´aire entre les deux premiers invariants des contraintes. Ce dernier crite`re se
note sous la forme :
αJ1 +
√
J2 − k = 0 (6.1)
avec J1 et J2 les deux premiers invariants du tenseur des contraintes et k et α des constantes
fonction des caracte´ristiques du mate´riau conside´re´.
Les chapitres pre´ce´dents nous ont permis de de´terminer le module de cisaillement effectif
associe´ aux de´formations observe´es sur le PDF.
Si on conside`re alors une sphe`re mise en pression dans un espace e´lastique conside´re´ comme
infini (on peut conside´rer cette approximation comme juste dans notre cas a` condition que
le rayon de la chambre magmatique soit tre`s infe´rieur a` la profondeur) alors, conside´rant un
crite`re de Dru¨cker-Pra¨ger, on peut montrer que le rayon de la zone endommage´e autour de
la sphe`re initiale ρ est proportionnel a`
(
Pr(t)− k3α
) 2α−√2
6α (calculs de´taille´s en annexe 7.6).
∆Pr(t) correspond a` la surpression dans le re´servoir, α et k aux parame`tres du crite`re de
Druˆcker-Pra¨ger. Le module de cisaillement effectif repre´sente le degre´ d’endommagement de
l’inte´gralite´ du volume conside´re´. Conside´rant la pre´sence d’une re´ion endommage´e autour
de la cavite´ place´e au sein d’un milieu conside´re´ comme e´lastique on peut alors de´terminer la
module de cisaillement de la zone endommage´e uniquement. Pour cela on peut dans un premier
temps raisonner comme dans le cas d’une se´rie de ressorts en se´rie. Le module de cisaillement
faisant alors office de re´sistance on peut e´crire le module de cisaillement e´quivalent comme :
Geq =
hrGeGd
(hr − ρ)Ge + ρGd (6.2)
avec Ge le module de cisaillement du milieu intact, Gd le module de cisaillement de la zone
endommage´e.
L’e´quation 6.2 donne : Ge =
GeqGe(hr−ρ)
hrGe−ρGeq . Notons que l’e´quation 6.2 est une e´quation
simplifie´e base´e sur des syste`mes de ressorts a` 1D, elle n’est donc certainement valable qu’a`
l’alomb de la chambre magmatique. Ici on suppose que la surface libre n’influence pas la forme
de la zone endommage´e, que l’endommagement se limite a` la zone frontalie`re avec la chambre
magmatique et se de´veloppe de manie`re progressive et re´gulie`re autour de la chambre, et on
suppose que le module de cisaillement equivalent peut s’exprimer a` la manie`re d’une se´rie de
ressorts place´e en se´rie. Ces hypothe`ses sont fortes et me´riteraient d’eˆtre approfondies. Un
travail en e´le´ments finis pourrait eˆtre alors inte´ressant afin de mieux comprendre l’e´volution
spatiale de la zone endommage´e en fonction des contraintes dans un espace a` 3 dimensions.
6.3.2 A propos de la stabilite´ d’un e´difice volcanique
Heap et al. (2011) montrent que dans un basalte du Mont Etna il existe un niveau d’endommagement
limite tel que la de´formation accele`re. Cependant ils montrent aussi que les effets me´caniques
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ne sont pas les seuls en oeuvre au sein de l’e´chantillon et que lesmodifications chimiques sous
contrainte (corrosion) jouent un roˆle dans le fluage des roches.
Les figures 6.1 et 6.2 montrent l’e´volution de la de´formation en cisallement et de l’endommagement
au cours du temps sur le PDF pour la pe´riode pre´-e´ruptive d’avant Avril 2007 et pour une se´rie
d’e´ruptions comprises entre Novembre 2005 et Mai 2007 respectivement. On constate sur la fig-
ure 6.1 que la mise en place du fluage tertiaire se met en place pour une degre´ d’endommagement
donne´ de 0.5 (notons ici que la valeur est relative a` la loi utilise´e et a` la me´thode utilise´e, nous
ne l’interpre`terons donc pas en terme de pourcentage d’endommagement sensus stricto). Sur la
figure 6.2 on constate que l’apparition des e´ruptions est corre´le´e a` un seuil d’endommagement
important (0.7 < D < 0.8). Ces observations sont en accord avec celles re´alise´es expe´rimen-
talement sur des e´chantillons de basalte par Heap et al. (2011).
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Figure 6.1: De´formation en cisaillement en fonction du temps de´termine´e entre les stations
SNEG et RIVG au PDF pour la pe´riode du 1 Janvier 2007 au 31 Mars 2007. On retrouve bien
l’allure de la courbe de fluage des roches sous contrainte (haut). Les barres grises correspondent
aux e´ruptions et les rose au passage du cyclone Game`de. (bas) Endommagement de´te´rmine´ a`
partir des re´sultats de l’inversion D(t) = 1 − Geff (t)G0 en fonction du temps. Le fluage tertiaire
apparait pour une limite d’endommagement entre 0.5 et 0.6, l’instabilite´ de de´clenche pour
0.7 < D < 0.8.
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Figure 6.2: (haut) De´formation en cisaillement en fonction du temps pour la pe´riode du 19 Novembre
2005 au 19 Mai 2007 de´termine´e entre les stations SNEG et RIVG au PDF. (bas) Endommagement
de´te´rmine´ a` partir des re´sultats de l’inversion D(t) = 1 − Geff (t)G0 en fonction du temps. Les e´ruptions
se de´clenchent pour D > 0.7.
6.3.3 Crite`re de stabilite´ sur un e´difice volcanique
Self-Organized Criticality Les syste`mes a` energie dissipative ne montrant pas d’e´chelle
caracte´ristique (de temps ou d’espace) peuvent eˆtre de´crits par le phe´nome`ne de Criticalite´
Auto Organise´ (Self-Organized Criticality, SOC). SOC est associe´e aux phe´nome`nes fortement
non-line´aire dont la re´ponse s’active sous l’atteinte d’un seuil et par l’action d’une force ex-
te´rieure induisant de faibles perturbations au syste`me. Dans le cas des volcans on se trouve
bien face un syste`me qui se de´clenche rapidement suite a` l’atteinte d’un seuil (seuil de rupture
en contrainte ou en endommagement par exemple) sans phe´nome`ne pre´curseur syste´matique
et qui est soumis a` une lente mise en pression correspodant a` la pressurisation de la chambre
magmatique. Grasso and Bachelery (1995) montrent qu’au PDF on observe un comporte-
ment caracte´ristique des syste`mes SOC avec une sismicite´ diffuse dans un volume de 12km3
s’exprimant sous forme d’essaims entre 1980 et 1995. Ceci pourrait par exemple eˆtre re´alise´
sur la the´matique de l’endommagement. Dans le cas d’un syste`me SOC la taille de l’avalanche
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de´pend de l’e´tat du syste`me au temps t. Ainsi dans le cas d’un volcan on peut aussi supposer
que l’ampleur de la re´action est aussi fonction de l’e´tat d’endommagement du syste`me. Ainsi
dans l’hypothe`se d’une mise en pression constante comment connaitre le seuil de de´clenche-
ment du syste`me et le seuil de rupture ? Si une fois le processus de´clenche´ on peut ajuster une
loi puissance et de´finir le point de divergence (Johansen and Sornette, 2000) il pourrait donc
eˆtre inte´ressant de travailler sur le seuil de de´clenchement afin de pre´dire au mieux les e´ruptions.
Analogie avec les transitions de phase La stabilite´ d’un e´difice volcanique peut aussi eˆtre
vue comme le passage d’un e´tat cohe´rent et compact a` un e´tat fracture´ incohe´rent. On peut
alors faire l’analogie avec une transition de phase ou` la contrainte joue le roˆle de la tempe´rature
ou de la pression et les fractures le roˆle des gouttes de la nouvelle phase (Zapperi et al., 1997).
Ainsi la limite de fracturation est assimile´e au point spinodal d’une transition de phase du
premier ordre. De manie`re expe´rimentale il a e´te´ observe´ que la re´ponse d’un milieu de´sordonne´
(e´missions accoustiques ou sismicite´ dans notre cas) soumis a` une contrainte donne´e s’exprime
par des essaims d’intensite´ et de taille variable. On peut alors montrer que la taille d’une
avalanche donne´e est une fonction puissance de la contrainte applique´e, la taille divergeant a`
l’approche de la transition. Cette approche rejoins la the´orie SOC a` l’exception qu’elle n’impose
pas de travailler a` partir d’un e´tat critique stationnaire qui ne serait envisageable en sciences de
la Terre que si le materiau pouvait rester dans un e´tat de plasticite´ un temps suffisament long
pour parler d’e´tat stationnaire. Cependant cet e´tat est aussi caracte´rise´ par une distribution
de la taille des avalanches de re´ponse en loi puissance.
C’est graˆce a` ce type d’approche que Lengline´ et al. (2008) expliquent l’e´volution de la
sismicite´ associe´e aux de´formations observe´es sur le PDF et Hawaii. Amitrano et al. (2005)
observent de la meˆme manie`re sur une falaise que la taille moyenne des e´ve`nements sismiques
augmente lorsqu’on se rapporche de la rupture et que le taux de sismicite´ et l’energie suivent
une loi puissance avant rupture. Ces observations sont en accord avec les the´ories de point
critique de´crites pre´ce´demment. Ces mode`les permettent notamment d’exprimer le temps a`
la rupture en fonction de la contrainte applique´e (Amitrano and Helmstetter, 2006; Girard
et al., 2010). Ce type d’observation peut e´ventuellement permettre de re´aliser des pre´dictions
mais n’apporte aucune information quant a` l’e´tat physique de l’e´difice et la compre´hension des
processus.
6.3.4 Perspectives en me´canique de roches
Nous avons vu dans les paragraphes pre´ce´dents qu’un des freins majeurs de l’e´tude du comporte-
ment me´canique d’un e´difice volcanique soumis a` une contrainte e´tait le manque d’informations
expe´rimentales sur le comportement et les caracte´ristiques physiques des basaltes, consititu-
ants principaux des volcans boucliers tels que le Piton de la Fournaise. En effet de nombreuses
e´tudes et expe´riences en presses triaxiales ont e´te´ re´alise´es sur les roches se´dimentaires, no-
tamment pousse´es et finance´es par les acteurs pe´troliers, mais tre`s peu concernant les roches
magmatiques pour lesquelles la notion de porosite´ et de re´partition de taille de grains notam-
ment sont plus difficiles a` de´finir.
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Dans le cas ge´ne´ral de l’e´tude des roches d’un point de vue me´canique, une variation de la
pression de confinement induit une variation des parame`tres physiques de la roche et notamment
de sa porosite´ via la dilatation ou la compression des pores et donc de la perme´abilite´. Au faibles
pressions de confinement, i.e. a` la surface des volcans, les roches ont un comportement fragile
ce qui implique la mise en place de faille. A des profondeurs plus importantes la pression est
telle que la roche se compacte, la de´formation se localise par e´crasement des pores ( figure 6.3,
(Loaiza et al., 2012; Adelinet et al., 2013) ). Ainsi dans le cas d’un e´difice volcanique il semble
plus approprie´ de parler de dilatation versus compaction plutoˆt que de fragile versus ductile.
Le proble`me majeur des roches magmatiques est que la porosite´ est d’une nature diffe´rente
de celle observe´e pour les roches se´dimentaires (espace entre des grains quasi-sphe´riques) et
qu’elle varie de manie`re importante (de 8 a` 30% sur des ande´sites, Heap et al. (2014)). Un
des enjeux majeurs lors de l’e´tude des roches magmatique d’un point de vue de la me´canique
des roches est notamment de de´finir la taille des grains et leur positionnement les uns par
rapport aux autres. Adelinet et al. (2013); Heap et al. (2014) montrent par l’expe´rimentation
sur des basaltes islandais que les roches volcaniques peuvent subir de la compaction. Ainsi
a` l’e´chelle de l’e´difice les proprie´te´s physiques des basaltes varient dans l’espace et dans le
temps en fonction du champ de contrainte applique´. En dilatation les basaltes rompent et en
compaction ils fluent (figure 6.4, (Heap et al., 2011; Loaiza et al., 2012)). Cependant il existe
une limite de compaction (ou une porosite´ minimum) au dela` de laquelle la roche se dilate de
nouveau. Re´cemment Heap et al. ont montre´ que le plus la porosite´ d’une roche magmatique
augmente le plus sont comportement est compactant.
D’autre part, en dilatation les roches tendent a` montrer une acce´le´ration de la courbe
contrainte de´formation ainsi qu’une acce´le´ration des e´missions accoustiques associe´es, en com-
paction on n’observe pas d’acce´le´ration des e´missions accoustiques et la courbe contrainte
de´formation tend a` se stabiliser.
6.3.5 Quantifier la part ine´lastique de la de´formation pour mieux pre´dire
les e´ruptions
Re´cemment Kilburn (2012) propose de faire e´voluer l’approche classique qui consiste a` utiliser
des se´ries temporelles de sismicite´ et de de´formation pour re´aliser des pre´dictions d’e´ruptions
en repre´sentant de pre´fe´rence le nombre d’e´ve`nements (ou l’endommagement) en fonction de
la de´formation. Une telle approche permet notamment de quantifier la part ine´lastique de la
de´formation et donc de mieux pre´dire l’apparition du point de bifurcation.
Partant de l’observation des courbes contrainte-de´formation Kilburn (2012) montrent que
le nombre total de fractures ou le degre´ d’endommagement e´tant proportionel a` la part ine´las-
tique de la de´formation croit de manie`re exponentielle en fonction de la de´formation totale de
la roche (figure 6.5). On constante que tant que le point de fluage n’est pas atteint le nombre
d’e´ve`nements sismsiques croit de manie`re exponentielle en fonction de la de´formation, une fois
le point de fluage atteint la de´formation est 100% plastique et le nombre de fractures croit
de manie`re line´aire en fonction de la de´formation. Ainsi le point de rupture ne sera atteint
qu’une fois le point de fluage de´passe´. Une telle repre´sentation permettrait d’inclure la notion
de me´canique des roches et d’inelasticite´ dans les e´tudes de pre´diction des e´ruptions. D’autre
part, faire l’hypothe`se d’un taux de de´formation constant permet de remonter aux courbes du
nombre d’e´ve`nements en fonction du temps puis du taux de sismicite´ en fonction du temps. Ces
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Figure 6.3: (a) Contrainte moyenne eﬀective en fonction de la re´duction de porosite´ lors d’un essai
de compression triaxial pour une pression de condinement donne´e. En pointille´s la meˆme expe´riences
en conditions hydrostatiques. C’ marque le de´but du cisaillement en dilatation et C* marque le de´but
de la de´formation en compaction. (b) Variation de contrainte en fonction de la de´formation pour deux
expe´riences re´alise´es a` Pc = 25 and 50 MPa. A ces pressions les e´chantillons rompent par fracturation.
(c) Variation de contrainte en fonction de la de´formation pour deux expe´riences re´alise´es a` Pc = 95 and
200 MPa. A ces pressions les e´chantillons montrent un comportement ductile. On peut observer des
zones de compaction de manie`re locale. (d) Zoom sur les observations re´alise´es pour une pression de
conﬁnement de 150 MPa. (Loaiza et al., 2012).
approches restent cependant the´roriques et n’ont pas encore e´te´ applique´es de manie`re conre`te
a` des donne´es.
La repre´sentation de l’endommagement en fonction de la de´formation sur la pe´riode du
01/01/2007 au 30/03/2007 sur le Piton de la Fournaise (ﬁgure 6.6) s’ave`re en accord avec
les observations de Kilburn (2012). En eﬀet, on constate et on a de´ja` constate´ au chapitre
3 que la croube contrainte-de´formation montre dans un premier temps une tendance line´aire
caracte´ristique de l’e´lasticite´ avant de s’en e´loigner de manie`re progressive. La repre´senta-
tion de l’endommagement en fonction de la de´formation montre dans un premier temps une
tendance exponentielle puis tend a` se line´aiser. Cette line´arisation te´moigne de la transition
d’un comportement partiellement e´lastique a` un comportement totalement ine´lastique. On
constate cependant que la pente n’est pas constante et tend a` s’annuler (courbe horizontale)
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Figure 6.4: Enveloppe de ﬂuage : les points C’ et c* sont repre´sente´s dans l’espace P-Q.
(Loaiza et al., 2012).
a` l’approche des e´ruptions. Ainsi les processus a` l’origine de l’ine´lasticite´ ne semblent pas se
comporter de manie`re line´aire et leur amplitude est fonction du degre´ de de´formation et/ou
d’endommagement. Si il devient de`s lors possible de placer le point de transition vers un com-
portement 100% plastique il reste encore diﬃcile de placer le point de bifurcation tel qu’une
e´ruption se met en place.
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Figure 6.5: (gauche) Relation contrainte de´formation the´orique sur les roches (courbe noire)
dans le cas d’une compression pour une contrainte croissante (courbe 1) et une contrainte
constante apre`s l’atteinte d’une de´formation 	A (courbe 2). La courbe 1 s’e´loigne de la courbe
contrainte-de´formation en milieu e´lastique (courbe pointille´e) de manie`re progressive jusqu’a`
atteindre le point B. La courbe 2 s’en e´loigne de manie`re signiﬁcative de`s l’atteinte du point
A. L’e´cart entre le courbe contrainte-de´formation observe´e et la courbe contrainte-de´formation
en milieu e´lastique repre´sente la part ine´lastique de la de´formation, et est proportionnelle
a` l’accumulation de fractures totale. (milieu) Dans le cas de l’application d’une contrainte
croissante, tant que la contrainte applique´e reste infe´reure a` une valeur seuil l’e´chantillon montre
une de´formation e´lastique, une fois le point A atteint la de´formation s’e´loigne de l’elasticite´ et
montre une part d’ine´lasticite´ qui croit de manie`re exponentielle i.e. la quantite´ de fractures
croit de manie`re exponentielle. (droite) La courbe 2 montre une de´formation e´lastique sans
fracturation jusqu’a` l’atteinte du point A ou` la roche ﬂue, le nombre de fractures augmente
alors proportionnellement a` la contrainte. (Kilburn, 2012)
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Figure 6.6: (haut) Courbe contrainte versus de´formation axiale sur le Piton de la Fournaise
sur la pe´riode du 01/01/2007 au 30/03/2007. (bas) Courbe repre´sentant l’endommagement en
fonction de la variation relative de volume (bulk strain).
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SUMMARY
Cross-correlation and cross-spectral time delays often exhibit strong outliers due to ambiguities
or cycle jumps in the correlation function. Their number increases when signal-to-noise, signal
similarity or spectral bandwidth decreases. Such outliers heavily determine the time-delay
probability density function and the results of further computations (e.g. double-difference
location and tomography) using these time delays. In the present research we expressed cross-
correlation as a function of the squared difference between signal amplitudes and show that they
are closely related. We used this difference as a cost function whose minimum is reached when
signals are aligned. Ambiguities may be removed in this function by using a priori information.
We propose using the traveltime difference as a priori time-delay information. By modelling
the probability density function of the traveltime difference by a Cauchy distribution and the
probability density function of the data (differences of seismic signal amplitudes) by a Laplace
distribution we were able to find explicitly the time-delay a posteriori probability density
function. The location of the maximum of this a posteriori probability density function is
the maximum a posteriori time-delay estimation for earthquake signals. Using this estimation
to calculate time delays for earthquakes on the south flank of Kilauea statistically improved
the cross-correlation time-delay estimation for these data and resulted in successful double-
difference relocation for an increased number of earthquakes. This robust time-delay estimation
improves the spatiotemporal resolution of seismicity rates in the south flank of Kilauea.
Key words: Inverse theory; Probability distributions; Earthquake interaction, forecasting,
and prediction; Seismicity and tectonics; Seismic tomography; Rheology and friction of fault
zones.
1 INTRODUCTION
During the last 20 yr seismologists have made increasing use
of differential times, both in double-difference earthquake loca-
tion/tomographic methods (see, e.g. Got et al. 1994; Waldhauser
& Ellsworth 2000; Zhang & Thurber 2003; Monteiller et al. 2005)
and in seismic antenna processing for teleseismic or tremor loca-
tion (see, e.g. Gibbons & Ringdal 2006). Although such methods
have improved earthquake location, some limitations have appeared
when the available signals are non-similar. It is often possible to
obtain accurate double-difference locations from small sets of sim-
ilar events (due to their similar positions and source mechanisms)
for which cross-correlation or cross-spectral time delays can be
computed, or less accurate locations from non-similar events, for
which only traveltime differences can be used. Even in limited vol-
umes, depending on the maturity of the seismogenic object (e.g.
fault), similar and non-similar events may co-exist and their rela-
tive proportions may vary greatly. In other cases, such as during
volcanic eruptions, deformation may localize progressively on a
seismogenic object (e.g. dyke) through the occurrence of a large
number of mostly non-similar microearthquakes in a relatively lim-
ited volume. During volcanic or post-mine collapses, deformation
occurs in a limited volume through large numbers of earthquakes,
mostly on transient tensile fractures. Only a few of these earth-
quakes are similar; therefore, seismo-mechanical descriptions of
these objects are either limited to this relatively small number of
similar earthquakes, which allow some small planar sources to be
well-identified (althoughwell-located eventsmay not be statistically
significant, thereby preventing their use for dynamical studies), or
poorly determined. In the case of tomography, resolution depends
on the geometry of the rays actually taken into account in the inver-
sion. With double-difference tomography, maximum resolution is
achievedwhen interevent distance is optimum (Got et al. 2008),with
this optimum distance being controlled by the distribution of events
and their similarity. The volume in which double-difference tomog-
raphy improves resolution increases with the inter-event distance
and the accuracy of time-delay measurements, two properties that
are mutually exclusive when using similar earthquakes. Another
C© The Authors 2014. Published by Oxford University Press on behalf of The Royal Astronomical Society. 1543
 at B
iblio P
lanets on S
eptem
ber 25, 2014
http://gji.oxfordjournals.org/
D
ow
nloaded from
 
1544 A. Carrier and J.-L. Got
case arises when it is impossible to obtain large and statistically
significant earthquake time-series for estimating reliable seismic-
ity rates from accurately located earthquakes. For all these reasons
(location, tomography, statistical significance), there is a need to
increase the accuracy and robustness of time-delay measurements
in the case of relatively non-similar events.
The inverse problem of time-delay estimation was widely studied
during the 1970s and 1980s (e.g. Hannan & Thomson 1971; Knapp
& Carter 1976; Chow & Schultheiss 1981; Hannan & Thomson
1981; Hero & Schwartz 1985; Rothman 1985; Stuller 1987; Youn
et al. 1987; Nikias & Pan 1988; Pallas & Jourdain 1991; Johnson
& Dudgeon 1992; Mauuary & Jourdain 1994, see Carter (1993) for
a review), and the performance of estimators has been well estab-
lished by setting up specific variance lower bounds (see, e.g. Ziv
& Zakai (1969), Weiss & Weinstein (1983); see Kay (2010) for an
introduction to statistical signal processing, estimation theory, and
variance lower bounds, and Van Trees & Bell (2007) for a review of
Bayesian lower bounds). In seismology, earthquake time-delay es-
timation is generally performed using the simple cross-correlation
function, which is considered an acceptable estimation tool, al-
though it is sometimes performed using cross-spectral analysis (see,
e.g. Poupinet et al. 1984; Got et al. 1994). This latter method is
also referred to as generalized cross-correlation in the signal pro-
cessing literature. VanDecar & Crosson (1990) used multichannel
cross-correlation and least squares (LSs) to determine teleseismic
time delays. Chevrot (2002) and Garcia et al. (2004) used simu-
lated annealing for the simultaneous and non-linear inversion of
earthquake waveforms and time delays in order to analyse tripli-
cated PKP waves and measure differential traveltime and attenua-
tion in the Earth’s core. Rawlinson & Kennett (2004) used adaptive
stacking to estimate time delays across a seismic network and pro-
duce residual patterns. Du et al. (2004) verified cross-correlation
time delays by using the bispectrum method. In the present pa-
per we describe a simple method for improving the robustness of
time-delay estimations when earthquake signals are not highly sim-
ilar, have a narrow spectral band, or have a low signal-to-noise
ratio (SNR).
2 ANALYS IS OF T IME -DELAY
EST IMATION ERRORS : VARIANCE
EST IMATOR AND LOWER BOUNDS
In order to quantify time-delay errors and determine the accuracy
of time-delay estimations, time-delay estimation error and error
models need to be properly defined. Let θ be the true value of a
parameter, and θˆ an estimation of this parameter. The error on θˆ
may be estimated by computing the L2-norm of  = θˆ − θ , which
is the mean squared error (MSE):
MSE(θˆ ) = E(T ), (1)
where E is the mathematical expectation. An estimator θˆ is said to
be unbiased if its average equals the true value of the parameter,
that is:
E(θˆ ) = θ. (2)
Otherwise, the estimate is said to be biased:
E(θˆ ) = θ + b(θ ), (3)
where b(θ ) is the estimation bias. Hence, MSE(θˆ ) may be written
(see, e.g. Kay 2010) :
MSE(θ ) = E
(
(θˆ − θ )2
)
,
= E
(
(θˆ − E(θˆ ) + E(θˆ ) − θ )2
)
,
= V (θˆ) + b2(θ ). (4)
Note that when there is a trade-off between bias and variance, in or-
der to minimize MSE, it is necessary to find a compromise between
bias and variance. In such cases, the best estimator is not necessarily
unbiased.
The variance V (θˆ ) is bounded by the inverse of the Fisher infor-
mation I(θ ) (see, e.g. Kay 2010):
V (θˆ) ≥ 1
I(θ )
, (5)
where
I (θ ) = −E
(
∂2ln(p(d; θ ))
∂θ 2
)
(6)
measures the curvature of the probability density function (pdf) of θ .
This bound (eq. 5) is known as theCramer-Rao lower bound (CRLB)
for unbiased estimators (Fisher 1922; Dugue´ 1937; Fre´chet 1943;
Darmois 1945; Cramer 1946; Rao 1946). In the case of a parameter
with a gaussian pdf, in matrix form
− ln(p(d; θ )) = (d − Gθ )TC−1d (d − Gθ ) (7)
if the relation between the data and the parameter θ is linear, with
G = ∂d
∂θ
. Cd is the data covariance matrix. In such cases, the Fisher
information matrix is obtained by developping and twice derivating
the quadratic form on the right-hand side of eq. (7):
I (θ ) = GTC−1G. (8)
The data used for time-delay estimations in the frequency domain
are cross-spectrum phase samples φ and φ = Gθ , where G = ∂φ
∂θ
=
2π f and f is the vector of the frequency samples. The variance of
the cross-spectrum phase is V (φ) = 12BT
1−|Cxy |2
|Cxy |2 (see, e.g. Jenkins
&Watts 1968), where B is the spectral bandwidth of the signal, T is
the observation time and Cxy is the coherency between the signals
x and y. This can be used to derive the CRLB for the time-delay
estimation (see, e.g. Knapp & Carter 1976)
V (θˆ) ≥ 1
T
∫ B
−B(2π f )
2 |Cxy |2
1−|Cxy |2 d f
. (9)
The CRLB is equal to the variance of the maximum likelihood (or
Hannan-Thomson) time-delay estimation, which may be obtained
using generalized cross-correlation (see, e.g. Carter 1993) or cross-
spectral analysis, provided these estimations are weighted by the
inverse of the variance of the cross-spectrum phase (see, e.g. Got
et al. 1994), which makes it possible to use the most accurate and
stable phase samples in the time-delay computation. Note that the
term |Cxy |
2
1−|Cxy |2 represents the SNR, where the noise is the Wiener
filter output noise (see Section 3.3). Therefore, MSE as modelled by
CRLB is inversely proportional to the SNR when SNR is averaged
over frequency. Its slope in a log-log plot of the MSE as a function
of SNR is −1.
The CRLB models only the part of the error in the neighbour-
hood of the maximum time-delay pdf; however, it cannot account
for large outliers that lie besides the change in curvature in the
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Figure 1. Time delay MSE as a function of signal-to-noise ratio (SNR).
At high SNR a few cycle jumps occur so that the MSE is mostly due to
the time delay variance (Cramer-Rao Lower bound). When SNR decreases,
cycle jumps appear and MSE strongly increases (see text for details): this
increase is modelled by the Barankin Bounds. At low SNR, MSE resumes
to the a priori time delay variance.
pdf tails. When time delays are estimated using cross-correlation,
outliers are produced by cycle jumps (also called ambiguities) that
occur when the SNR is low, the observation time is short, or the sig-
nal bandwidth is narrow [that is, when the time-bandwidth product
(BT) is low]. Cycle jumps often induce secondary modes in time
delay pdfs, create bias in time-delay estimations and induce a large
increase in the MSE when the SNR decreases. A threshold effect
occurs, the location of which along the SNR axis depends on the
BT product (Fig. 1). This threshold effect and the associated large
increase in the MSE when the SNR decreases has been modelled
by Barankin (1949), (Barankin Lower Bounds or BLB), and more
recently by numerous authors [e.g. Ziv & Zakai (1969), Weiss &
Weinstein (1983), see Van Trees & Bell (2007) for a more detailed
investigation and a review of Bayesian approaches]. A simple ap-
proximation ofMSE lower bounds near the threshold can be found in
Chow & Schultheiss (1981), who showed that the MSE is inversely
proportional to the square of the SNR and that its slope in a log-log
plot is −2 when the SNR becomes small. They also showed that
the relative difference MSEBLB−MSECRLBMSECRLB is equal to 12(
ω0
B )
2, that is, it
grows when the signal bandwidth B decreases (ω0 is the dominant
pulsation of the signal). Therefore, the theoretical lower bounds for
the MSE firmly establish that the MSE is dependent on the SNR
and the BT product, as they correctly reproduce the threshold effect
and the large drop in estimator efficiency.
3 T IME -DELAY EST IMATION AS AN
OPT IMIZAT ION PROBLEM
3.1 Linking the cross-correlation function to a cost
function in an optimization problem
The cross-correlation between two signals x(t) and y(t) over a time
T is given by:
xy(τ ) = lim
T→∞
1
T
∫ T
0
x(t)y(t − τ )dt. (10)
Eq. (10) represents the power of interaction between x and y delayed
by τ .
Let us consider two similar signals:
x(t) = s(t) + n1(t)y(t) = as(t + θ ) + n2(t), (11)
where n1 and n2 are uncorrelated noises that are uncorrelated to the
signal, and θ is a constant time.
The cross-correlation can be expressed:
xy(τ ) = lim
T→∞
1
T
∫ T
0
x(t)y(t − τ )dt
= lim
T→∞
a
T
∫ T
0
s(t)s(t + θ − τ )dt
= ss(θ − τ ), (12)
as n1n2 (τ ) = n1s(τ ) = n2s(τ ) = 0 ∀ τ . If ss is maximum for
τ = 0, then the time delay θ between the two signals is given by the
abscissa of the maximum of the cross-correlation function:
θ = arg(max(xy(τ ))). (13)
This is the cross-correlation time-delay estimation (CCTDE). In
order to express the time-delay estimation as an optimization prob-
lem, it is necessary to find a cost function whose argument is the
time delay. First, we wrote a simple cost function from the residual
variance between the two signals x(t) and y(t) as a function of the
time delay, in the LS sense:
Jk = 1
N
N∑
i=1
(xi − yi+k)2, (14)
where [1, N] is the observation interval. Jmay be termed the mean-
squared signal distance (MSD). Eq. (14) can be rewritten
Jxy(τ ) = 1
N
(x − yτ )T (x − yτ ), (15)
where x and yτ are signal vectors representing x(t) and y(t − τ ),
respectively.
Therefore, the LS estimator of the time delay (LSTDE) between
signals x(t) and y(t) is the value θ of τ when Jxy(τ ) is at itsminimum:
θ = arg(min(Jxy(τ ))). (16)
Expanding Jxy(τ ) gives:
Jxy(τ ) = −2(xT yτ ) + xT x + yTτ yτ , (17)
xT x and yTτ yτ do not depend on τ . Expressing Jxy(τ ) as a function
of covariances for a given time lag τ gives
Jxy = −2σxy + σ 2x + σ 2y . (18)
In the case where signals x and y are centred and normalized by
their own standard deviations, this equation becomes
−1
2
Jxy(τ ) = xy(τ ) − 1 (19)
or
xy(τ ) = 1 − 1
2
Jxy(τ ). (20)
Therefore, there is a simple and direct relation between the cross-
correlation function and the cost function or MSD Jxy. Fig. 2 shows
cross-correlations and MSDs for very similar signals (Fig. 2a),
weakly similar signals (Fig. 2b), and narrow-band signals (Fig. 2c).
In each case, MSD and cross-correlation functions are analogue.
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Figure 2. Earthquake waveforms (a,b), MSD (c) and cross-correlation
(d) represented for various cases: (1) highly similar waveforms, (2) weakly
similar waveforms, (3) narrow-band signals. The two waveforms are the
seismograms of two different earthquakes recorded at the same station.
When signals are similar and bandpass is wide (Fig. 2a), both func-
tions have a narrow extremum, with a value close to 1 (cross-
correlation) or to 0 (MSD). When the SNR is low, extrema de-
crease and widen. Secondary extrema increase when signals have a
narrow band: the filtering relation between the two signals tends
to be non-linear (periodic) and cycle jumps (ambiguities) appear,
leading to a strong bias in both time-delay estimations. Both eq. (20)
and direct calculations from data (Fig. 2) show that the CCTD (eq.
13) is equivalent to the simple, unweighted, LS time-delay estima-
tion (LSTDE). Time-delay estimation may therefore be considered
a probabilistic optimization problem in which a cost function is
minimized or a probability is maximized.
3.2 Chosing a regularized cost function for time-delay
estimation: a maximum a posteriori probability estimator
for time-delay estimation
Large errors in time-delay estimation, modelled by Barankin
bounds, arise from cycle jumps due to secondary maxima in the
cross-correlation function. TheMSD exhibits similar secondary ex-
trema. It may be understood as a cost function that corresponds to
LSTDE. To avoid secondary minima in the MSD and cycle jumps,
it is necessary to linearize the time-delay estimation problem in
such a way that the cost function does not have secondary min-
ima. Linearization may be performed by computing the envelope of
the MSD (or of the cross-correlation). However, this type of pro-
cedure greatly increases the variance of the time-delay estimation,
especially in the case of narrow-band signals.
In the case of seismic signals, and especially in the case of earth-
quake signals, an alternative solution may be found by considering
time-delay estimation to be an optimization problem and introduc-
ing a priori knowledge into the estimation from the hand-picked
arrival times and their pdf. In this case, the a posteriori pdf of the
time delay is the product of the pdf of the residuals and the pdf of
the a priori information (see, e.g. Tarantola 1987).
Assuming that both the data and the a priori information follow
a gaussian distribution, the a posteriori pdf becomes:
p(τ ) ∝ e− 12 ((x− yτ )T C−1d (x− yτ )+(τ−τ0)T C−1τ (τ−τ0)) (21)
and the cost function may be written:
J (τ ) ∝ (x − yτ )TC−1d (x − yτ ) + (τ − τ 0)TC−1τ (τ − τ 0), (22)
where τ 0 is the a priori time delay, that is, the traveltime difference
computed from hand-picked arrival times. Cd = σ dI is the data
covariancematrix, where σ d is the data standard deviation.Cτ = σ 0I
is the a priori model covariance matrix, where σ 0 is the a priori
time delay standard deviation. I is the identity matrix.
The time delay between two signals is given by the abscissa of the
minimum of the cost function, or the maximum of the probability
density. This optimization problem is a one-parameter estimation
and can be solved via the systematic computation and exploration of
the posterior pdf (eq. 21) in order to find its extremum. In this case,
data and a priori information pdfs can be expressed by a model that
is as close as possible of their actual pdf. The Cauchy distribution
provides an accurate model of the hand-picked traveltime difference
pdf (Fig. 3a) used as a priori information in eq. (21). For time delays,
it can be written:
pd (τ ) = 1
1 + ( τ−τ0
σ0
)2
. (23)
We computed the pdf of the data (differences of seismic signal
amplitudes) and found that it was best modelled by a double-
exponential or Laplace distribution (Fig. 3b).
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Figure 3. Probability density functions computed from a set of 476 microearthquakes occurring in the southern flank of Kilauea volcano, Hawaii. (a) The pdf
(blue solid line) of the difference between traveltime differences and cross-spectral time delays computed for similar events (coherency larger than 90 per cent),
and various models of this pdf: gaussian (green), Cauchy (red), Laplace or double-exponential (magenta), sech (black). The pdf is close to a truncated Cauchy
distribution, truncation being due to the sample finite size. As the error on cross-spectral time delays for high-coherency similar events is more than one order
of magnitude lower than the error on hand-picked traveltime differences, the pdf (blue solid line) mostly represents the distribution of the error on hand-picked
traveltime differences. Error in origin time is cancelled by the difference between traveltime differences and cross-spectral time delays. (b) The pdf of the
amplitude difference of the standardized (i.e. centred and normalized by their standard deviation) signals, in per cent (blue solid line), and various models of
this pdf: gaussian (green), Cauchy (red) and Laplace or double-exponential (magenta).
In this case, the a posteriori pdf can be written
p(τ ) ∝ 1
1 + ( τ−τ0
σ0
)2
e−
|x− yτ |
σd (24)
and the time delay is given by
θ = arg(min(p(τ ))). (25)
This constitutes the maximum a posteriori probability (MAP) esti-
mation of the time delay.
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Figure 4. Cost function as a function of R = σd
σ0
. When R is low, a posteriori variance is due to the data variance; when it is high, a posteriori variance is
limited by the a priori information. In practice we used a value of 10 for R.
Eqs (21) to (24) show that this estimation is controlled by the
relative weights of the data and the a priori information, that is, by
the ratio of their standard deviations σ d and σ 0. An optimal value for
R (Fig. 4) can be found by computing the cost function or a posteriori
pdf as a function of R = σd
σ0
. This function expresses the trade-off
between bias and variance in the time-delay estimation. When R is
low, σ 0 is large, a priori knowledge is low and a posteriori variance
is due to the variance in the data. When R is high, σ d is large, data
are insufficiently well known and the a posteriori estimation and
variance are controlled by the a priori information.
3.3 Estimating mean-squared error and SNR
The quality of the time-delay estimation can be assessed by exper-
imentally estimating the time-delay errors computed from various
estimators and comparing them to theoretical lower bounds. In the
case of time-delay estimation, the bias is not known explicitly and
the MSE cannot be computed directly using eq. (4). To obtain an
estimation of the MSE, we used the error of closure EC computed
from a set of time delays. This estimator includes both the error due
to variance in the time delays, and the bias due to cycle jumps. It can
be estimated from triplets of time-delay measurements computed
for a given seismic sensor and record, from earthquake triplets, and
may be expressed as:
EC = (θ (i, j) + θ ( j, k) − θ (i, k))/3, (26)
where θ (i, j) is the time delay between events i and j. We calculated
EC for each possible event k in order to compute the pdf of EC(i, j).
We used the location of its maximum as an estimation of the MSE
on θ (i, j).
When computing time delays from cross-correlation or cross-
spectral analyses, the SNR may be estimated by computing the
cross-correlation or coherency function. In the frequency domain,
the coherency function is defined as the smoothed cross-spectrum
normalized by the smoothed auto-spectra of the signals x(t) and
y(t):
Cxy( f ) = X
( f )Y ( f )
(X ( f )X ( f ))
1
2 Y ( f )Y ( f ))
1
2
, (27)
where X(f ) and Y(f ) are the Fourier Transform of the signals x(t) and
y(t), respectively, and the bar symbol denotes frequency smoothing;
f is the frequency. Coherency can be expressed simply as a function
of the SNR. Incorporating into the random variable N(f ) that which
is non-linear, non-stationary and random noise in the actual filtering
relation between X(f ) and Y(f ), gives:
Y ( f ) = Gxy( f )X ( f ) + N ( f ) (28)
N ( f ) = Y ( f ) − Gxy( f )X ( f ) (29)
is the output noise, that is, the estimation error due to the Wiener
filter. If N(f ) is independent of Y(f ), then
Y ( f )Y ( f )=Gxy( f )Gxy( f )X ( f )X ( f )+N ( f )N ( f ). (30)
Removing the frequency f for the sake of clarity gives:
γyy = γdd + γnn, (31)
where
γdd = |Gxy |2γxx = C2xyγyy, (32)
as
|Gxy |2 = C2xy
γyy
γxx
(33)
and
γnn = N ( f )N ( f ). (34)
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Figure 5. Map of the Kilauea volcano showing its main structural features, the USGS HVO seismic network (solid triangles) and the earthquakes recorded
from 1988 to 1999 (black dots). Solid rectangle represents the area covered by the earthquakes used in this study.
Therefore,
γnn = (1 − C2xy)γyy . (35)
From (31) and (35) we obtain
γdd
γnn
= C
2
xy
1 − C2xy
, (36)
γdd
γnn
is the SNR, the noise being the Wiener filter output noise. It
provides an estimate of the non-linear, non-stationary and noisy
character of the filtering relation between the signals from which
the time delay is computed. When expressed by eq. (36), the SNR
is a function of frequency. Often it is also used averaged over the
whole frequency bandwidth. In this case, the coherency function is
averaged on this frequency bandwidth and may be replaced by the
correlation coefficient.
TheseMSEandSNRestimations are used in the following section
in order to assess the quality of the various time-delay estimators.
4 APPL ICAT ION TO EARTHQUAKE
S IGNALS
4.1 Data and a priori information
We used two sets of microearthquake data recorded in the
southern flank of Kilauea by the USGS Hawaiian Volcano
Observatory (HVO) permanent seismic network between 1988 July
and 1999 June (Fig. 5), with a 100-Hz sampling frequency. The
first set contains 476 more or less similar events, relocated us-
ing double-differences (Got & Okubo 2003) and cross-spectral
time delays. The second set contains 3610 events, comprising
both similar and non-similar earthquakes in the southern flank of
Kilauea.
Manual pickings and earthquake locations produced by HVO
provided some a priori information on the time delay between
earthquake signals recorded at each HVO station. One of the
aims of the present work was to determine the extent to which
time-delay estimations can be improved by using this informa-
tion. Therefore, the a priori time-delay information is the differ-
ence between traveltimes computed for each hypocentre, at each
station.
4.2 Results and discussion
Any improvement in the results will be due to the a priori informa-
tion limiting the number of outliers. However, it cannot be assumed
that this approach will systematically reduce the number of out-
liers, so a statistical analysis is needed to determine whether or not
introducing a priori information improves time-delay estimations.
Four different cases may arise when using the MAP time delay
estimation:
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Figure 6. Mean squared error (MSE) as a function of signal to noise ratio (SNR). Both quantities were computed from a set of 476 events of the south flank
of Kilauea (see Fig. 5)
Figure 7. Maps of double-difference locations in the Kilauea south flank; (a) Results fromMAP time delay estimation of 3330 earthquakes out of 3610 events;
(b) Results from CC time delay estimation of 2875 earthquakes out of 3610 events.
(1) Signals are sufficiently similar, with a high SNR and wide
band. In this case, LS time-delay estimations will be accurate.
(2) Signals are not sufficiently similar, or have a low SNR or
are narrow-band. In this case, LS time-delay estimations will be
inaccurate or unstable.
In each case, two different possibilities may occur when using a
priori information:
(1) The a priori information does not modify the estimation;
(2) The a priori information modifies the estimation, either im-
proving or worsening it.
Therefore, the actual improvement in accuracy results from the
competition between the pdf of the LSs estimation of the time de-
lay and the pdf of the a priori information. For this reason, we
computed both CC and MAP time-delay estimations for a 476-
event set recorded by the HVO between 1988 and 1999 in the
southern flank of Kilauea (Fig. 5). For each computation, we esti-
mated both the MSE and the SNR, and plotted MSE as a function
of SNR.
Results (Fig. 6) show that when using CCTDE the MSE reached
a value close to 0.01s for a SNR close to 5 (i.e. an average coherency
or correlation coefficient close to 90 per cent), whereas when using
MAP TDE similar MSE values were reached when the SNR was
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Figure 8. Earthquake density maps computed from the locations shown in Fig. 7. (a) Results from MAP TDE; (b) results from CCTDE. Each cell represents
a 75m × 75m square area. Colour represents the number of events in each cell.
close to 2 (an average coherency or correlation coefficient close
to 80 per cent). That is, time delays were computed with very few
cycle jumps at the 80 per cent coherency level with MAP TDE
(MSE was less than 5ms, i.e. the average accuracy obtained using
CCTDE for signal pairs having 97 per cent coherency). Note that
the improved MSE obtained using MAP TDE does not mean that
MAP TDE is systematically better than CC TDE, but only that
MAP TDE produces fewer outliers. Outliers are not only removed
or reduced, they are statistically replaced by improved time delays.
It was possible to compute 30 per cent more time delays, which
could be used in further double-difference applications. Therefore,
MAP TDE provides a more robust and statistically better estimation
of time delays.
To illustrate the value of this approach, we computed both CC
and MAP time-delay estimations for a set of 3610 events recorded
between 1988 and 1999 by more than 12 stations of the HVO seis-
mic network across a limited area of the southern flank of Kilauea.
We then computed double-difference locations for these events.
This event set comprised both similar and non-similar events, that
is, the cross-correlation coefficient had values of between 0 and
100 per cent. Double-difference location results (Fig. 7) showed
that 3330 events were successfully relocated from MAP TDE, with
a rms location error of less than 0.01 s. Similar computations for
the same event set using CC TDE resulted in the successful (rms
location error of less than 0.01s) relocation of 2875 events (Fig. 7),
that is 15 per cent fewer than using MAP TDE. Therefore, in the
same structure, more earthquakes were relocated using MAP TDE
than CC TDE. In the present case, no new feature appeared from
the additional relocated events, which shows that all the relocatable
events were produced by the same limited number of seismogenic
asperities. A plot of earthquake density (Fig. 8) shows that events
were not only more numerous, but also more clustered after reloca-
tion using MAP time delays than when using CC time delays. MAP
TDE appears to provide a good compromise between location accu-
racy and earthquake density for double-difference location. It also
improves the spatiotemporal resolution of seismicity rates (Fig. 9),
which is a useful feature for making detailed plots of stress transfer
along a seismogenic fault plane. In fact, enhanced spatiotemporal
resolution of seismicity rates may greatly increase the number of
observations of stress stransfer between asperities, thereby helping
improve understanding of these processes.
5 CONCLUS ION
Time-delay estimation can be understood in the light of inverse
problem theory and performed using a probabilistic approach. In
the present research, we expressed cross-correlation as a simple
function of the squared difference between signal amplitudes, as a
function of time delay. This squared difference an be used as a cost
function that can then be minimized in order to determine the time
delay between two signals. As in the case of the cross-correlation
function, ambiguities between minima of this function may appear
when signals are poorly similar, narrow-band or have a low SNR.
These ambiguities may be removed by using a priori information.
In the case of earthquake signals, such a priori information includes
traveltime differences and their pdf, and the pdf of the differences
in seismic signal amplitudes. We found that the hand-picked travel-
time difference pdf was best represented by a Cauchy distribution
and that the pdf of the amplitude differences of the seismic signals
was best modelled by a Laplace distribution. Consequently, the a
posteriori pdf of the time delay is the product of these two distribu-
tions. This represents an improvement in the time-delay pdf model,
especially in terms of the probability of outliers generated by ambi-
guities in the initial squared difference of signal amplitudes or the
cross-correlation function. The location of the maximum of this a
posteriori pdf is the MAP time-delay estimation for earthquake sig-
nals. The actual improvement in the a posteriori pdf depends on the
pdf of the traveltime differences. Extensive computations of time
delays using this MAP estimation show that this approach statisti-
cally stabilizes and improves the time-delay estimation by reducing
the number of outliers in cases where signals are not sufficiently
similar or wide band. This approach increases the number of re-
locatable events, and therefore improves the statistical significance
of the relocation results. Consequently, it helps improve the esti-
mation and spatiotemporal resolution of seismicity rates and their
accurate regionalization on active faults and volcanoes. This is a
useful feature for detailed stress transfer studies.
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Figure 9. (a) Detail of the Fig. 8(a), representing the cells used (black box) in the computation performed in Fig. 9(b); (b) Cumulated number of events as a
function of time (in years, from 1987 to 1998), for the 20 nodes represented inside the black box; each curve is computed from the four cells neighbouring
each of 20 nodes used. Blue line: computation from MAP TDE results, red line: computation from CCTDE results.
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ANNEXES
7.2 Calcul de la magnitude de comple´tude pour les catalogues
de l’OVPF
Les catalogues sismiques font partie des donne´es les plus communes et les plus facilement ac-
cessibles dans le domaine de la ge´ophysique. La de´termination de la nature, de la magnitude
et de la localisation des se´ismes re´sulte d’une chaine de traitement des de´tections sismiques ini-
tialement re´alise´es par les instruments sismiques. Ainsi discriminer les e´ve`nements significatifs
parmis les de´tections est d’une importance fondamentale. La faculte´ de de´tection d’un re´seau
sismique est notamment fonction de sa densite´ et de la localisation des diffe´rentes stations
sismiques, de la nature des stations sismiques et de leur sensibilite´.
La magnitude de comple´tude est de´finie comme la magnitude seuil telle que 100% des
se´ismes dans le volume conside´re´ et l’intervalle de temps conside´re´ soient de´tecte´s. La sures-
timer conduit a` sous e´chantillonner le ctalogue sismique et la sous estimer peut conduire a`
de graves erreurs d’interpre´tations. En effet l’inte´gralite´ des e´ve`nements sismiques n’est pas
de´tecte´ syste´matiquement, en effet certains e´ve`nements sont de trop petite taille pour eˆtre isole´
du bruit pas les instruments, certains e´ve`nements sont trop petits pour eˆtre de´tecte´s par un
nombre suffisant de stations, certains ne sont pas pointe´s par les ope´rateurs dans les obser-
vatoires, certains e´ve`nements peuvent eˆtre perdus dans la coda d’e´ve`nements pre´ce´dents. Les
me´thodes de de´termination de la magnitude de comple´tude sont de deux natures : celles base´es
surl’analyse du catalogue d’e´ve`nements et celles base´es sur l’e´tude du re´seau de stations. Nous
nous concentrerons ici sur la me´thode la plus couramment utilise´e et la plus simple base´e sur
l’e´tude du catalogue d’e´ve`nements sismiques.
La magnitude de comple´tude est couramment de´termine´e par comparaison de la distribu-
tion fre´quence magnitude du catalogue a` la loi de Gutenberg-Richter. La magnitude a` partir
de laquelle la distribution fre´quence magnitude s’e´carte de la loi de Gutenberg-Richter est con-
side´re´e comme la magnitude de comple´tude (Zu´n˜iga and Wyss, 1995). On peut alors de´crire
ces observations via l’e´quation suivante :
logN = a− b (m−Mc) (7.1)
avec N le nombre d’e´ve`nements dont la mgnitude est infe´rieure ou e´gale a` m, a le taux de
productivite´ et b un parame`tre de´crivant la distribution de la taille des e´ve`nements.
Au Piton de la Fournaise, le catalogue fournit pas l’OVPF ne prend en compte que les
de´tections re´alise´es sur la station BORG, la plus proche du sommet. Ainsi conside´rant ce
catalogue seule une approche base´e sur l’e´tude du catalogue d’e´ve`nements peut permettre de
de´terminer la mganitude de comple´tude. Notons que dans le cas de nos de´tections multi-
stations sur l’ensemble du re´seau d’autres approches seraient envisageable mais les re´sultats ne
seraient alors plus comparables avec les donne´es de l’observatoire. Les techniques base´es sur
l’e´tude des catalogues sismiques reposent sur la validation de la loi de Gutenberg-Richter et
peuvent eˆtre parame´triques ou non. Les me´thodes parame´triques impliquent un ajustement de
la distribution des fre´quences-magnitudes tandis que les me´thodes non-parame´triques se basent
sur les variations de la distribution des fre´quences-magnitudes. Les deux types de me´thodes
montrent des avantages et des inconve´nients ( http://www.corssa.org ). Afin de m’afranchir
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de l’utilisation de parame´te`tres je choisis de travailler avec la me´thode de dite de ”Maximum
Curvature” (MAXC). Cette me´thode s’ave`re en plus eˆtre rapide et robuste bien qu’elle tende
a` sous estimer la magnitude de comple´tude pour les gros catalogues non trie´s.
La me´thode MAXC consiste en la de´termination du point de courbure maximum de la
de´rive´e de la courbe fre´quence-magnitude (Wiemer and Wyss, 2000). Les re´sultats obtenus
sont pre´sente´s sur les ﬁgures 7.1, 7.2 et 7.3 pour les catalogues de VT de l’OVPF, obtenus par
la me´thode du Kurtosis avec les magnitudes de dure´e et d’e´nergie respectivement. Dans les
deux derniers cas le changement de courbure de la courbe fre´quence magnitude est progressif
et les re´sultats bien que stables avec les re´pe´titions peuvent ne pas eˆtre ﬁables.
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Figure 7.1: Courbe fre´quence-magnitude cumule´e (triangles) et non-cumule´e (losanges) pour
le catalogues de se´ismes Volcano-Tectoniques fournit par l’OVPF (volobsis.ipgp.fr). La magni-
tude de comple´tude obtenue par MAXC est de 0.3.
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Figure 7.2: Courbe fre´quence-magnitude cumule´e (triangles) et non-cumule´e (losanges) pour
le catalogues de se´ismes Volcano-Tectoniques obtenu par la me´thode de de´tection base´e sur le
kurtosis du signal, les magnitudes sont des magnitudes de dure´e. La magnitude de comple´tude
obtenue par MAXC est de 2.9.
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Figure 7.3: Courbe fre´quence-magnitude cumule´e (triangles) et non-cumule´e (losanges) pour
le catalogues de se´ismes Volcano-Tectoniques obtenu par la me´thode de de´tection base´e sur le
kurtosis du signal, les magnitudes sont des magnitudes d’e´nergie. La magnitude de comple´tude
obtenue par MAXC est de 1.4.
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7.3 Choix de la me´thode d’inversion : me´thode des gradients
Nous avons examine´ la possibilite´ de restreindre l’espace des solutions en apportant de la
connaissance a priori dans la fonction couˆt.
Minimisation d’une fonction couˆt comprenant de la connaissance a priori, par une
me´thode de gradient
En norme L2, la fonction couˆt S(m) qui permet d’estimer le mode`le m (vecteur des parame`tres)
a` partir des donne´es d (de´placements dans notre cas) et de la connaissance a priori sur le mode`le
contenue dans la valeur moyenne m0 et la matrice de covariance a priori Cm s’e´crit:
S(m) = (g(m)− d)TC−1d (g(m)− d) + (m−m0)TC−1m (m−m0) (7.2)
ou` g(m) est dans notre cas le vecteur des de´placements calcule´s.
Si l’on utilise un algorithme de Gauss-Newton pour minimiser cette fonction couˆt, le mode`le
a` l’ite´ration k + 1 peut eˆtre exprime´ a` l’aide du mode`le a` l’ite´ration k (voir, par exemple,
(Tarantola, 2005)):
mk+1 = mk +
{(
GTC−1d G+ C
−1
m
)−1 (
GTC−1d (g(m)− d) + C−1m (m−m0)
)}
(7.3)
ou` Gij =
∂gi
∂mj
est la matrice Jacobienne de g, Cm et Cd les matrices de covariance sur le
mode`le et les donne´es respectivement.
Dans la pratique, on calcule a` chaque ite´ration le re´sidu δmk = mk+1 − mk en re´solvant
(voir, par exemple, Monteiller (2005)):(
C
−1/2
d Gk
C
−1/2
m
)
δmk =
(
C
−1/2
d (d− g(mk))
C
−1/2
m (m−mo)
)
(7.4)
Dans notre imple´mentation de cette me´thode nous avons utilise´ l’algorithme LSQR.
Les re´sultats de l’inversion sont pre´sente´s figures 7.4 et 7.5. La Jacobien est calcule´
nume´riquement. Les variances associe´es a` chaque variable sont de´termine´es a` partir de l’e´tude
de L-curve repre´sentant la fonction couˆt en fonction de la variance. L’e´tude des trade-off de
l’ensemble des couples de variables permet de de´terminer nume´riquement la corre´lation entre
les variables. La matrice de covariance des donne´es peut alors eˆtre calcule´e tenant compte
du fait que la covariance entre deux variables s’e´crit comme le produit de leur corre´lation et
variances : cov(X,Y ) = ρ(X,Y )
√
V (X)
√
V (Y ).
Les parame`tres des mode`les initiaux ou les mode`les a prioi sont choisis de manie`re ale´a-
toire dans un intervalle re´aliste de valeurs. Les re´sultats sont pre´sente´s pour diffe´rents mode`les
initiaux. La figure 7.4 pre´sente les re´sultats de l’inversion sans connaissance a priori. L’e´cart
au mode`le the´orique montre que peu de parame`tres sont bien re´solus, les parame`tres les moins
bien re´solus e´tant Hc, µ, P et ac. Le mode`le s’e´carte peu du mode`le initial. Le de´placement
vertical calcule´ pour chaque mode`le peut s’e´carter conside´rablement des donne´es synthe´tiques;
aucun de´placement vertical calcule´ ne se superpose a` celles-ci. La figure 7.5 repre´sente les
re´sultats de l’inversion avec connaissance a priori. Les parame`tres ac et Hr sont mieux re´solus
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que dans l’inversion sans a priori, mais ce n’est pas le cas des parame`tres µ et P . Le mod-
e`le s’e´carte encore peu du mode`le a priori. Les donne´es synthe´tiques sont un peu mieux ajuste´es.
Une difficulte´ dans cette me´thode provient de l’estimation de la matrice jacobienne G;
le proble`me e´tant fortement non-line´aire, il est probable que cette estimation est impre´cise,
ce qui peut expliquer le fait que le mode`le ne s’e´carte que peu du mode`le a priori. Cette
difficulte´ montre que cette me´thode n’est pas adapte´e a` la minimisation d’une fonction couˆt
aussi peu re´gulie`re, meˆme en apportant de la connaissance a priori. Cette minimisation semble
plutoˆt relever de l’utilisation d’une me´thode base´e sur l’e´chantillonage direct de l’espace des
parame`tres.
Figure 7.4: Re´sultat de l’inversion sans information a priori, pour diffe´rents mode`les initiaux. Haut
gauche: e´cart relatif entre le mode`le final et le mode`le the´orique. Haut droite: e´cart relatif entre le
mode`le final et le mode`le initial. Bas gauche: mode`les initiaux (en tirete´), mode`les finaux re´sultant de
l’inversion (trait continu), donne´es synthe´tiques (croix rouge).
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Figure 7.5: Re´sultat de l’inversion avec information a priori, pour diffe´rents mode`les initiaux. Haut
gauche: e´cart relatif entre le mode`le final et le mode`le the´orique. Haut droite: e´cart relatif entre le
mode`le final et le mode`le initial. Bas gauche: mode`les initiaux (en tirete´), mode`les finaux re´sultant de
l’inversion (trait continu), donne´es synthe´tiques (croix rouge).
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7.4 Etude du comportement du mode`le a` Puissance constante
7.4.1 Influence des diffe´rents parame`tres du mode`le, cas Puissance con-
stante
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Figure 7.6: Influence du parame`tre ar en m sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
7.4.2 Cycles a` puissance constante
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Figure 7.7: Influence du parame`tre hr en m sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.8: Influence du parame`tre ac en m sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.9: Influence du parame`tre hc en m sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.10: Influence du parame`tre µ en Pa.s sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.11: Influence du parame`tre ∆P 0s en Pa sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300
jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre
magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et
puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement
radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique
et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31
Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s,
G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et
δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.12: Influence du parame`tre ∆P 0r en Pa sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300
jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre
magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et
puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement
radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique
et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31
Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s,
G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et
δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.13: Influence du parame`tre G0 en Pa sur les variables du mode`le sur une dure´e de 300 jours.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.14: Influence du parame`tre minimum de G atteint en Pa sur les variables du mode`le sur
une dure´e de 300 jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression
dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en
m3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient
du de´placement radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la
chambre magmatique et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations
diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m,
hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300
kg/m3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.15: Influence du parame`tre te, dure´e de l’endommagement, en jours sur les variables du
mode`le sur une dure´e de 300 jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3,
surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa,
de´bit Q en m3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en
m et quotient du de´placement radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La
surpression dans la chambre magmatique et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du
syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m,
ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000
kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.16: Influence du parame`tre tcons, dure´e de la consolidation, en jours sur les variables du
mode`le sur une dure´e de 300 jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3,
surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa,
de´bit Q en m3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en
m et quotient du de´placement radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La
surpression dans la chambre magmatique et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du
syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m,
ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000
kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.17: Influence la surpression intiale du re´servoir en Pa sur les variables du mode`le sur
une dure´e de 300 jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression
dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en
m3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient
du de´placement radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la
chambre magmatique et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations
diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m,
hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300
kg/m3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.18: Influence de la surpression initiale a` la base du conduit en Pa sur les variables du mode`le
sur une dure´e de 300 jours. Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression
dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en
m3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient
du de´placement radial de surface ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la
chambre magmatique et a` la base du conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations
diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m,
hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300
kg/m3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.19: Influence d’une se´rie de variation du module de cisaillement sur les variables du mode`le.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.20: Influence d’une se´rie de variation du module de cisaillement avec introduction d’une
diminution brutale de la pression dans le re´servoir simulant une e´ruption sur les variables du mode`le.
Variation de volume dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique,
∆Pr en MPa, supression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e
P en Pa.m3/jour, de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface
ur en m par le rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du
conduit sont le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions
initiales sont donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa,
∆P 0s = 10
8Pa, ∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.21: Influence d’une se´rie de variation du module de cisaillement avec introduction d’une
diminution brutale de la pression a` la base du conduit sur les variables du mode`le. Variation de volume
dans la chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, su-
pression a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour,
de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface ur en m par le
rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du conduit sont
le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont
donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa,
∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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Figure 7.22: Influence d’une se´rie de variation du module de cisaillement avec introduction d’une
augmentation brutale de la pression a` la base sur les variables du mode`le. Variation de volume dans la
chambre magmatique, ∆V en m3, surpression dans la chambre magmatique, ∆Pr en MPa, supression
a` la base du conduit, ∆Ps en MPa, de´bit Q en m
3/jour et puissance associe´e P en Pa.m3/jour,
de´placement vertical de surface uz en m et quotient du de´placement radial de surface ur en m par le
rayon de la chambre ar en m. La surpression dans la chambre magmatique et a` la base du conduit sont
le re´sultat de la re´solution du syste`me d’e´quations diffe´rentielles 5.36 et 5.31 Les conditions initiales sont
donne´es par ar = 800m, ac = 3m, hr = 2300m, hc = 7000m, µ = 300Pa.s, G0 = 8GPa, ∆P
0
s = 10
8Pa,
∆P 0r = 10
7Pa, ρ = 3000 kg/m3, ρm = 2300 kg/m
3, δPs(0) = 0Pa et δPr(0) = 0Pa.
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7.5 Etablir des cycles a` partir de l’information de sismicite´ et
de de´formation : e´tude et difficulte´s rencontre´es
L’objectif de cette partie est de re´aliser l’ajustement des donne´es de de´formation observe´s
sur des pe´riodes de temps incluant plusieurs e´ruptions a` l’aide des variations du module de
cisaillement via des cycles endommagement-consolidation. Dans un premier temps, l’utilisation
de l’e´tude parame´trique pre´ce´dente et des donne´es de l’observatoire du Piton de la Fournaise
me permet de de´finir un cycle de variation du module de cisaillement ajustant au mieux les
donne´es de de´formation. Dans un second temps, je chercherais des parame`tres permettant de
de´finir de manie`re automtatique les phases d’endommagement et de consolidation sur le PDF
a` partir des donne´es de de´formation.
De´finir des cycles a` partir des observations
Dans ce paragraphe nous appellerons cycle e´ruptif l’intervalle de temps qui se´pare deux e´rup-
tions. Apre`s une e´ruption du Piton de la Fournaise entre 2000 et 2007, les de´formations
post-e´ruptives mesure´es montrent une de´flation sommitale qui correspond a` la de´pressurisation
du re´servoir magmatique superficiel (Peltier et al. (2008)), rapidement suivie par une remise en
pression de ce re´servoir et une inflation sommitale qui dure jusqu’a` l’e´ruption, qui marque la
fin du cycle. Nous avons montre´ au chapitre pre´ce´dent que cette inflation e´tait accompagne´e
de sismicite´ et donc de l’endommagement de l’e´difice. L’e´difice ne pouvant s’endommager in-
de´finiment, a` moins de perdre tout re´sistance, il faut envisager qu’a` l’inte´rieur du cycle e´ruptif
il existe au moins une pe´riode de consolidation. Nous proposons d’associer la pe´riode de de´fla-
tion post-e´ruptive de l’e´difice a` cette ne´cessaire pe´riode de consolidation: pendant cette pe´riode
asismique, le volume de l’e´difice diminue, et notamment le volume des vides cre´e´s pendant la
pe´riode d’endommagement.
Lois choisies et mise en place des cycles On rapelle ici que la loi de de´croissance du
module de cisaillement conside´re´e d’apre`s les observations faites au chapitre pre´cendent est de
la forme :
G = Gi exp
−A(t−ti)2 (7.5)
avecA = ln(Gi/Gmin)
∆t2
, avecGi le module de cisaillement au de´but du cycle d’endommagement,
∆t la dure´e de la phase d’endommagement. Gmin est obtenu a` partir de la sismicite´ tel que
Gmin = Gi (1− δ)N avec δ = lhr la ”constante d’endommagement” (l e´tant la longueur carac-
te´ristique d’une fracture) et N le nombre de se´ismes enregistre´s sur la pe´riode ∆t.
D’autre part, la re´solution a` 1-dimension du proble`me de consolidation dans un milieu
poreux soumis a` une contrainte normale permet de montrer que la pression de pores e´volue selon
une loi de type exponentielle (Jaeger et al., 2009). Ainsi le volume des pores et donc l’indice
des vides suivent le meˆme type de loi. Soit U le degre´ de consolidation, on peut alors e´crire
le module de cisaillement en phase de consolidation de la manie`re suivante : G(t) = G0.U(t)
avec U(t) = 1 − k exp(−λt). On obtient alors la loi d’e´volution suivante dans le cas de la
consolidation :
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G = G0 (1− k exp (−λt)) (7.6)
Les constantes k et λ sont de´termine´es a` l’aide des conditions aux limites. On appelle
δt le temps caracte´ristique ne´cessaire au syste`me pour atteindre 99% de sa valeur initiale.
Alors les constantes k et λ sont donne´es par : k = G0−GiG0 exp(λti) et λ =
− ln
(
0.01Gi
G0−Gi
)
δt avec
Gi = G(t = ti) = Gmin la valeur du module de cisaillement au temps ti correspondant au
de´but de phase de consolidation.
Dans un premier temps j’utiliserai les lois de´finies pre´ce´demment (e´quations 7.5 et 7.6) afin
de de´finir des cycles e´ruptifs au Piton de la Fournaise.
Pour des raisons pratiques je centrerai le cycle sur l’instant correspondant au de´but de
l’e´ruption: un cycle est alors constitue´ par une phase d’endommagement suivie d’une phase
de consolidation (figure 7.23). Le de´but du cycle (instant initial ti) correspond au de´but de
la phase d’endommagement; le module de cisaillement a` cet instant est note´ Gi. La phase
d’endommagement se poursuit jusqu’au temps tmin pour lequel G atteint Gmin. La phase de
consolidation s’amorce en tmin et dure jusqu’a` l’instant tf . La phase e´ruptive est conside´re´e
comme la pe´riode pendant laquelle le module de cisaillement est infe´rieur a` une valeur limite
note´e Glim (figure 7.23). On note tei et tef les instants correspondant au de´but et a` la fin de
l’e´ruption. On conside`re donc que l’endommagement peut continuer quelques temps apre`s que
l’e´ruption ait commence´, ce qui est probablement vrai puisque la sismicite´ est forte a` l’initiation
de l’e´ruption, mais difficile a` mesurer, a` cause de la saturation des enregistrements sismiques
de`s le de´but du transfert de magma.
J’ai choisi dans un premier temps de travailler sur une se´rie de cycles e´ruptifs bien doc-
umente´s au Piton de la Fournaise entre Novembre 2005 et Avril 2007. L’observation des
donne´es GPS indique une forte augmentation des de´placements de surface avant l’e´ruption du
29 Novembre 2005. On peut donc alors supposer que cette e´ruption correspond a` une phase
d’endommagement majeur. Je choisi donc de commencer le premier cycle d’endommagement
10 jours avant cette e´ruption. A chaque e´ruption correspond alors un cycle endommagement-
consolidation. La pe´riode e´tudie´e dure 824 jours et se termine le 22 Avril 2008.
Les dates de de´but et de fin d’e´ruption durant la pe´riode 2003-2010 sont re´pertorie´es
dans le tableau 7.1 (Roult et al., 2012). On notera tei(n) le temps de de´but d’e´ruption du
cycle endommagement-consolidation n, tef (n) le temps de fin d’e´ruption, ti le temps pour
lequel l’endommagement s’initie pour le cycle endommagement-consolidation n et tf (n) le
temps de fin de consolidation du cycle. On a alors ti(n) = tf (n − 1) + 1 jours. Les pe´ri-
odes d’endommagement et de consolidation sont de´limite´es par la mesure des de´placements
de surface et de la sismicite´ comme indique´ pre´ce´demment. A chaque cycle il faut de´terminer
ti(n) tel que tef (n − 1) < ti < tei(n), tmin tel que tei(n) < tmin < tef (n) et tf (n) tel que
tef (n) < tf < tei(n + 1). Le minimum du module de cisaillement atteint a` chaque cycle
e´ruptif Gmin = G(t = tmin) est ajuste´ en fonction du de´placement de surface observe´ et doit
eˆtre infe´rieur ou e´gal a` Glim. Je choisis dans un premier temps Glim =
G0
2 . Au final un cy-
cle endommagement-consolidation implique l’estimation de 4 parame`tres ti, tf , tmin et Gmin.
Comme ti(n + 1) = tf (n) + 1 il reste 3 parame`tres par cycle a` de´terminer soit dans le cas de
288
7.5 Etablir des cycles a` partir de l’information de sismicite´ et de de´formation : e´tude et difficulte´s
rencontre´es
Figure 7.23: Parame`tres cle´ de l’e´tablissement de cycles endommagement-consolidation de
manie`re manuelle.
la pe´riode conside´re´e 3× 6 = 18 parame`tres, auxquels il faut ajouter le parame`tre Glim soit 19
parame`tres au total.
Re´sultats Je choisis d’ajuster les se´ries de cycles endommagement-consolidation aux obser-
vations re´alise´es sur la station GPS SNEG du fait de sa proximite´ du crate`re et de la qualite´s
des donne´es qu’elle produit sur la pe´riode d’e´tude conside´re´e.
On constate sur la figure 7.24 que les cycles e´ruptifs au Piton de la Fournaise peuvent eˆtre
reproduits par notre mode`le impliquant une pression constante a` la base du conduit magma-
tique. Les phases e´ruptives issues du mode`le sont de´finies comme le temps pendant lequel le
module de cisaillement se trouve infe´rieur au module de cisaillement limite Glim.
On constate sur la figure 7.24 que les dure´es d’e´ruption mode´lise´es qui ajustent au mieux les
de´placements de surface sont dans 50% des cas plus courtes que les dure´es d’e´ruption re´ellement
observe´es, ce qui n’est pas e´tonnant dans la mesure ou` la dure´e de l’activite´ e´ruptive observe´e
en surface n’est pas uniquement controle´e par le parame`tre Glim, mais aussi par les parame`tres
caracte´risant le processus de transfert de magma.
Le choix des temps d’initiation et de terminaison des phases d’endommagement et de con-
solidation e´tant choisies de manie`re empirique de fac¸on a` ajuster au mieux les donne´es cela
peut poser des proble`mes d’interpre´tation et de pre´cision des variables associe´es, notamment
les variations de volume, de pression et de flux. Cependant, nous choisissons ici de montrer
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Nume´ro De´but Fin Type Direction Localisation Volume e´mis (106m3)
1 30/05/03 07/07/03 S . Dolomieu (OSO) 1.28
2 22/08/03 27/08/03 P 17 Flanc N 6.2
3 30/09/03 01/10/03 P 203 Flanc SO 1
4 06/11/03 06/11/03 I 144 Flanc S-SE .
5 07/12/03 25/12/03 S 37 Dolomieu 1.2
6 08/01/04 10/01/07 D 24 Flanc NE 1.9
7 02/05/04 18/05/04 P 191 Flanc S 16
8 12/08/04 14/10/04 SP 71 Dolomieu + flanc E 20
9 17/02/05 26/02/05 D 30 Flanc NE 18-20
10 04/10/05 17/10/05 S 342 Dolomieu 1.5
11 29/11/05 29/11/05 SP 358 Flanc N 1
12 26/12/05 18/01/06 D 35 Flanc NE 15-20
13 20/07/06 14/08/06 P 202 Flanc S 2.5-3
14 30/08/06 31/12/06 S 77 Dolomieu 20
15 18/02/07 19/02/07 SP 90 Dolomieu + flanc E < 1
16 30/03/07 01/05/07 D 118-125 Flanc SE 140
17 08/09/08 04/02/09 3S+3I . Dolomieu 2.6
18 07/10/09 14/10/09 2I . . .
19 05/11/09 06/11/09 P 71 Flanc S-SE 0.1
20 14/12/09 15/12/09 P 118 Flanc S-SE 0.2
21 02/01/10 12/01/10 S 5 Dolomieu 1.2
22 14/10/10 31/10/10 P 164 Flanc S 2.7
23 09/12/10 10/12/10 P 345 Flanc N 0.5
Table 7.1: Tableau des e´ruptions au PDF entre 2003 et 2010 (Roult et al. (2012) + commu-
nication personnelle). La date est donne´e au format jour/mois/anne´e. Les types sont de´finis
comme suit : S=e´ruption sommitale, P=e´ruption proximale, D=e´ruption distale, I=Intrusion,
SP=eruption commenc¸ant au sommet de la caldeira et se poursuivant par une fissure en dehors
de la caldera. La colonne direction donne l’azimuth de la fissure e´ruptive et localisation son
emplacement sur l’e´difice volcanique. Les e´ruptions du 30 mars 2007 et du 2 Avril 2007 sont
regroupe´es en un seul et meˆme e´ve`nement de´butant au 30 mars 2007. L’activite´ e´ruptive de
la fin d’anne´e 2008 est elle aussi regroupe´e en un ensemble de 3 e´ruptions sommitales et 3
intrusions (3S+3I). Les deux intrusions d’octobre 2009 sont regroupe´es en un e´ve`nement.
dans un premier temps la faisabilite´ de la me´thode, i.e. la possibilite´ d’ajuster les donne´es de
de´formation de surface par une variation du module de cisaillement a` pression a` la base du
conduit constante, et non de quantifier les variations de pression et de volume au sein de la
chambre magmatique.
Cette me´thode de mode´lisation implique la connaissance a priori de nombreux parame`tres.
Je vais dans les paragraphes suivants tenter d’effectuer la de´termination des cycles d’endommagement
et de consolidation a` l’aide de crite`res objectifs portant sur la mesure des de´formations de sur-
face et de re´aliser une inversion permettant d’ajuster les cycles de de´formation observe´s au
Piton de la Fournaise.
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Figure 7.24: Cycles endommagement-consolidation. a) log(G), pointille´s verts : Glim tel qu’il
y ai e´ruption b) Temps caracte´ristique c) Surpression dans le re´servoir d) Flux de magma e)
De´placement vertical calcule´ (bleu), mesure´ par la station GPS SNE (rouge) et mode`le e´lastique
(vert). f) Variation de volume dans la chambre magmatique. Les aires grise´es correspondent
aux pe´riodes d’e´ruption de´duites du mode`le, les aires rose´es aux pe´riodes d’e´ruotion re´ellement
observe´es au PDF. Les courbes vertes repre´sentent les solutions e´lastiques.
De´finir un mode`le de cycles
Deux observables peuvent permettre de diffe´rencier les phases d’endommagement et de con-
solidation sur un volcan comme le Piton de la Fournaise: la sismicite´ et la de´formation de
surface. Les e´ruptions du Piton de la Fournaise sont ge´ne´ralement pre´ce´de´es par une inflation,
et une augmentation re´gulie`re du taux de sismicite´ volcano-tectonique; la sismicite´ volcano-
tectonique s’arreˆte lorsque la de´flation commence. Malheureusement les enregistrements sis-
miques sont alors sature´s par le tre´mor e´ruptif et ne permettent pas de de´terminer exactement
la fin de la pe´riode d’endommagement. L’observable privile´gie´e pour la de´termination de la
fin de la pe´riode d’endommagement reste donc la mesure de la de´formation de surface, qui
permet de de´terminer le de´but de la de´flation. A la fin de la pe´riode post-e´ruptive, le de´but de
l’endommagement peut eˆtre de´termine´ par le de´but de la sismicite´ inter-e´ruptive. Cet instant
correspond au moment ou` l’e´difice passe d’une phase de de´flation post-e´ruptive a` une phase
d’inflation pre´-e´ruptive. Dans les deux cas on remarque qu’on peut envisager de ne se servir
que d’une seule observable, la mesure des de´placements de surface, pour caracte´riser le passage
de l’endommagement a` la consolidation et vice-versa. C’est donc cette observable que nous
utiliserons par la suite.
Dans ce paragraphe, une me´thode de de´limitation temporelle automatique des phases
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d’endommagement et de consolidation est mise au point a` partir des observations de de´for-
mations.
Afin de de´finir un mode`le de cycles a` partir de mesures de de´formation, je me suis inspire´e
des crite`res de´finis par Lyakhovsky et al. (1997b,a) qui utilisent les invariants du tenseur des
de´formations (paragraphe 5.1.2) pour diffe´rencier endommagement et consolidation.
Le tenseur des de´formations est de´fini de la manie`re suivante :
ij =
1
2
(
∂ui
∂xj
+
∂uj
∂xi
)
(7.7)
avec ui le de´placement observe´ le long de la composante i et xi la position sur la composante
i.
Sur le Piton de la Fournaise le tenseur des de´formations est donc calcule´ de la manie`re
suivante :
pdf,ij =
usta1,i − usta2,i
xsta1,j − xsta2,j
+
usta1,j − usta2,j
xsta1,i − xsta2,i
(7.8)
avec usta1,i le de´placement observe´ a` la station 1 sur la composante i et xsta1,i la position
de la station 1 sur la composante i.
Le parame`tre ξ est de´fini comme ξ = I1√
I2
avec I1 = ii et I2 = ijij , avec la convention
de sommation d’Einstein. Les invariants des contraintes I1 et I2 sont de´finis a` la manie`re
de Lyakhovsky et al. (1997a). D’autre part, nous rappelons ici que le mode`le de´veloppe´ par
Lyakhovsky est appliquable dans le cas de d’un solide endommage´ par des fractures perpen-
diculaires a` l’axe de compression ou d’extention maximal. Dans le cas de l’e´tude du PDF, les
observations de terrain montrent la pre´sence de dykes quasi verticaux et de sills horizontaux
(Letourneur et al., 2008). Ainsi le mode`le de Lyakhovsky est appliquable dans notre cas d’e´tude.
ξ prend des valeurs caracte´ristiques en fonction de la nature de la de´formation: pour une
contraction (resp. extension) isotrope en 3 dimensions, ξ = −√3 (resp. ξ = √(3)), pour
une contraction (resp. extension) uniaxiale, ξ = −1 (resp. ξ = 1). ξ = 0 correspond a` une
de´formation sans variation de volume (figure 5.11).
Lyakhovsky et al. (1997a) montrent qu’il existe un rapport ξ critique, note´ ξ0 qui correspond
a` un e´tat neutre entre endommagement et consolidation. Lyakhovsky et al. (2001) montre que
−1.4 < ξ0 < −1.45 et qu’une variation de 5% a des conse´quences non-ne´gligeables sur la
dynamique du syste`me conside´re´.
Dans un premier temps, j’ai donc repre´sente´ l’e´volution temporelle du parame`tre ξ au cours
du temps sur la meˆme pe´riode que celle conside´re´e pre´ce´demment comprenant l’e´ruption d’Avril
2007 (figure 7.26). On observe les de´formations a` la station SNEG, station proche du sommet
proposant des donne´es de qualite´ sur la pe´riode conside´re´e. Le tenseur des de´formations est
de´termine´ a` partir d’une re´fe´rence ge´ographique et des stations SNEG et RIVG. Les deux
stations fournissent une se´rie temporelle de donne´es continue pendant cette pe´riode. D’autre
part, les deux stations sont suffisamment e´loigne´es pour que l’on puisse conside´rer le re´sultat
comme repre´sentatif de la de´formation moyenne de l’e´difice (bien que l’on soit conscients que
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Figure 7.25: La courbe noir repre´sente la valeur maximale du parame`tre d’endommagement
en fonction du rapport des invariants des de´formations, ξ. L’intervalle −√3 < ξ < ξ0 corre-
spond a` un comportement stable avec consolidation. Pour ξ > ξ0 le mate´riau se de´grade ce qui
conduit a` une perte de la stabilite´. (Lyakhovsky et al., 1997a)
l’approximation des de´formations inﬁnite´simales sous-jascente a` l’expression de la de´formation
puisse s’ave´re´e injustiﬁe´e dans ce cas).
On constate sur la ﬁgure 7.26 qu’entre l’e´ruption de Janvier 2006 (au temps 47) et l’e´ruption
d’Avril 2007 (au temps 506) ξ ne fait que croitre pour atteindre des valeurs supe´rieures a` 1 et
reste toujours positif supe´rieur a` 0.5. Ceci implique que sur cet intervalle de temps l’e´diﬁce se
dilate. Apre`s l’e´ruption d’Avril 2007 ξ diminue de manie`re importante pour atteindre −1 au
jour 600 et se stabilise a` cette valeur jusqu’a` la ﬁn de la pe´riode conside´re´e. L’e´diﬁce est alors
en contraction.
Dilatation pre´-e´ruptive avant Avril 2007 et contraction post-e´ruptive apre`s sont bien con-
formes aux observations re´alise´es avant et apre`s l’e´ruption d’Avril 2007 (Peltier et al., 2009b,
2015). ξ converge vers une valeur proche de −1 apre`s l’e´ruption de 2007, ce qui correspond a`
une contraction uniaxiale et indique que l’e´diﬁce se consolide et se stabilise, ce qui est correct
dans ma mesure ou` une de´ﬂation correspond a` une diminution de l’e´nergie potentielle e´lastique
(ﬁgure 7.25).
N’ayant pas de valeur de ξ0 sur le PDF, nous choisissons de travailler sur les variations
du parame`tre ξ pour de´terminer les phases d’endommagement et de consolidation. En eﬀet,
on constate sur la ﬁgure 7.26 que les phases de croissance de ξ correspondent aux phases de
consolidation et les phases de de´croissance a` l’endommagement. Si on conside`re qu’avant la
phase d’endommagement pour un t0 < t l’e´diﬁce a e´te´ dans un e´tat stable correspondant a`
ξ = ξ0 alors on peut e´crire en premie`re approximation un de´velopement de Taylor-Lagrange :
ξ(t = t0) = ξ(t) +
dξ(t)
dt (t0 − t) + θ(t0 − t)2
alors on a en premie`re approximation ξ0−ξt0−t =
dξ(t)
dt +θ(t0−t) soit ξ0−ξt0−t =
dξ(t)
dt . Ainsi le signe
de la de´rive´e est oppose´ au signe de ξ0 − ξ et si dξ(t)dt > 0 alors ξ0 − ξ < 0 car t0 < t et l’e´diﬁce
est en phase d’endommagement. Ceci est en accord avec les observations re´alise´es. Nous
utiliserons donc cette hypoyhe`se aﬁn de de´terminer les limites des cycles d’endommagement et
de consolidation.
Ainsi l’e´volution temporelle du parame`tre ξ nous permet d’identiﬁer les phases d’endommagement
et de consolidation.
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Ainsi une fois les dure´es des phases d’endommagement et de consolidation de´termine´es
a` partir des variations du parame`tre ξ, l’application des lois 7.5 et 7.6 permet d’obtenir les
variations temporelles du module de cisaillement. Connaissant le module de cisaillement initial
et la sismicite´ enregistre´e, les seuls parame`tres a` de´terminer sont l (e´quation 7.5) et δt (e´quation
7.6). Le minimum du module de cisaillement atteint e´tant obtenu via la sismicite´ enregistre´e
sur la pe´riode de temps correspondant a` la phase d’endommagement.
Ainsi partant d’un G0 initial en de´but de cycle, l’e´volution du module de cisaillement
est de´termine´ a` l’aide des lois d’endommagement et de consolidation pour l = 1.1m et δt =
1500jours (e´quations 7.5 et 7.6).
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Figure 7.26: Evolution de ξ au cours du temps pour la pe´riode du 09/11/2005 au 22/04/2008.
Haut) Donne´es GPS station SNEG (de´placement sur la composante : verticale en noir, est en
bleu, nord en vert) versus ξ en rouge. Milieu) Evolution temporelle de G de´termine´e manuelle-
ment (vert), de´termine´e a` partir des variations de ξ (bleu) et dξ/dt < 0 en rouge. Bas) GPS
observe´ (noir), obtenu par le mode`le de G calcule´ manuellement (vert), par le mode`le de G tire´
des variations de ξ (bleu)
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Les figures 7.27 et 7.28 pre´sentent les re´sultats de la mode´lisation de cycles sur la base des
variations du parame`tre ξ. Les parame`tres δt et l (e´quations 7.5 et 7.6) sont conside´re´s comme
constants e´gaux a` 1500 et 1.1/Hc respectivement. En noir l’e´volution du module de cisaillement
puis des autres variables de´termine´es a` partir des variations de ξ. En vert l’e´volution du module
de cisaillement de´termine´ manuellement. On constate que si la courbe de de´placement de
surface obtenue n’est pas aussi proche des observations GPS que le cas manuel les principales
e´volutions sont reproduites. Afin de tenter d’ame´liorer ces re´sultats nous allons re´aliser une
inversion qui permette aux parame`tres δt et l (e´quations 7.5 et 7.6) de varier a` chaque cycle.
Cette me´thode procure l’avantage d’eˆtre automatique et faire intervenir moins de parame`tres
que la techniques de´crite au paragraphe pre´ce´dent. Notons ici que les variations du parame`tre
ξ nous permettent d’extraire des cycles endommagement-consolidation et pas ne´ce´ssairement
des cycles e´ruptifs : il peut y avoir endommagement sans atteindre l’e´tat d’e´ruption ou la phase
e´ruptive peut se traduire par la mise en place de dyke ou de sill.
Figure 7.27: Mode`le physique re´alise´ a` partir des variations du parame`tre ξ pour la pe´ri-
ode du 09/11/05 au 22/04/08. L’e´volution temporelle des variables associe´es au mode`le sans
inclure les variations de volume duˆes au e´ruptions est repre´sente´e en noir, celle avec les vari-
ations de volume lie´es aux e´ruptions en bleu. En vert sont repre´sente´es les e´volutions des
variables dans le cas d’une de´termination manuelle des pe´riodes d’endommagement et de con-
solidation ainsi que des minima atteints par le module de cisaillement. La sismicite´ cumule´e
est repre´sente´e de manie`re indicative en rose. La diminution du module de cisaillement est
fonction de l’e´tat de consolidation ou d’endommagement de´termine´ a` partir du parame`re ξ et
des lois d’endommagement et de consolidation e´quations 7.5 et 7.6. La de´formation verticale
de surface observe´e est repre´sente´e en bleu.
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Figure 7.28: Mode`le physique re´alise´ a` partir des variations du parame`tre ξ pour la pe´riode
du 19/11/05 au 02/05/08. L’e´volution temporelle des variables associe´es au mode`le sans inclure
les variations de volume duˆes au e´ruptions est repre´sente´e en noir, celle avec les variations de
volume lie´es aux e´ruptions en bleu. La sismicite´ cumule´e est repre´sente´e de manie`re indicative
en rose. La diminution du module de cisaillement est fonction de l’e´tat de consolidation ou
d’endommagement de´termine´ a` partir du parame`re ξ et des lois d’endommagement et de con-
solidation e´quations 7.5 et 7.6. La de´formation verticale de surface observe´e est repre´sente´e en
bleu.
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7.5.1 Inversion et de´termination de cycles au PDF a` partir des informations
de sismicite´ et de de´formation
Nous avons de´termine´ pre´ce´demment une me´thode automatique de de´termination des phases
d’endommagement et de consolidation base´e sur l’e´tude des de´formations. Ici les donne´es
utilise´es afin de construire le mode`le sont les donne´es de de´formation et les donne´es de sismicite´.
Les parame`tres intervenant alors pour l’ajustement du module de cisaillement au cours du
temps mode´lise´ sont alors les parame`tres l et δt que l’on autorise a` varier d’un cycle sur l’autre
(e´quations 7.5 et 7.6).
Me´thode
Les limites de phase d’endommagement et de consolidation sont de´termine´es de manie`re au-
tomatique par l’e´tude des invariants des de´formation et notamment du parame`tre ξ. Les
parame`tres qui varient ensuite sont δt et l (e´quations 7.5 et 7.6). Ce seront donc les deux
uniques parame`tres que nous inverserons (conside´rant la ge´ome´trie du syste`me connue et fixe
au cours du temps). Cependant, nous permettrons qu’ils varient d’un cycle a` l’autre, ainsi
le nombre de parame`tres a` inverser sera fonction du nombre de cycles de´termine´s de manie`re
automatique par les variations du rapport des invariants des de´formations, ξ. Par exemple, si
l’e´tude de ξ fait apparaˆıtre 6 cycles alors l’inversion contiendra 12 parame`tres : 6 δt et 6 l.
L’e´tude du trade-off entre ces deux parame`tres pour la pe´riode du 19 Novembre 2005 a` Juin
2007 montre l’existence d’un minimum pour 1500 < δt < 2000 jours et 0.2 < l < 1.2 me`tres
(en conside´rant ces parame`tres constants pour tous les cycles, figure 7.29). La fonction couˆt
e´tudie´e ici est :
cost = (uz − uz,gps)Cd−1(uz − uz,gps)T (7.9)
L’inversion en elle-meˆme consiste alors en l’inversion de ces parame`tres pour toutes les
phases d’endommagement et de consolidation de´te´rmine´es. La fonction couˆt est calcule´e sur
l’ensemble de la pe´riode conside´re´e. L’algorithme d’inversion utilise´ est un algorithme ge´ne´-
tique sur le meˆme mode`le que les inversions re´alise´es dans le chapitre pre´ce´dent.
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Figure 7.29: Etude du trade off entre les parame`tres l et δt. On repre´sente ici la racine carre´
de la fonction couˆt (e´quation 7.9)
Re´sultats
Les inversions sont dans un premier temps re´alise´es sur les donne´es de la station SNE (qui
nous permet d’avoir des donne´es en continue sur les pe´riodes de temps que nous souhaitons
conside´rer). Les parame`tres ge´ome´triques et structuraux de l’e´difice sont conside´re´s comme
constants au cours du temps :
– ar = 800m
– ac = 0.9m
– hr = 2300m
– hc = 7000m
– µ = 100Pa.s
– P = 30MPa
– G0 = 50GPa
– IC = 0 Pa
– ν = 1/4
La premie`re inversion est re´alise´e sur une pe´riode de temps comprenant les e´ruptions de
De´cembre 2005-Janvier 2006 et Avril 2007 : du 19 Novembre 2005 au 22 Avril 2008 (figure 7.30).
Sur cette pe´riode le triplet utilise´ pour calculer les de´formation est constitue´ de la re´fe´rence et
des stations RIV et SNE. Les diffe´rents re´sultats d’inversions reproduisent bien l’e´volution du
de´placement de surface sur les 500 derniers jours mais les 100 premiers jours correspondant au
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chargement restent difficiles a` reproduire. Il est fort probable que ceci soit lie´ aux conditions
initiales, notamment a` la surpression initiale qui n’est probablement pas nulle a` cette date.
Notons que la figure 7.32 repre´sente l’ensemble des individus de la population de mode`les issus
de l’inversion par l’algorithme ge´ne´tique. Rappelons que l’inversion par algorithme ge´ne´tique
consiste en la cre´ation du population initiale qui sera modifie´e par principe d’e´volution au
cours du temps. Le re´sultat final consiste en une population d’individus dont les caracte´ris-
tiques (parame`tres) convergent. Pour notre inversion on constate que tous les indvidus de la
population de mode`les sont homoge`nes et convergent bien vers un re´sultat identique. La figure
7.31 pre´sente le re´sultat de la meˆme inversion re´alise´e a` partir du 19 Novembre. Les conclusions
sont les meˆmes que dans le cas pre´ce´dent.
Les figures 7.33 et 7.34 montrent les re´sultats d’inversion pour la pe´riode du 19 Mai 2005
au 31 Aouˆt 2007. Sur cette pe´riode le triplet utilise´ pour calculer les de´formation est constitue´
de la re´fe´rence et des stations DSR et SNE. En effet, les donne´es procure´es par l’OVPF pour
les autres stations ne couvrent pas la pe´riode conside´re´e de manie`re satisfaisante. La premie`re
inversion est re´alise´e avec G0 = 50GPa (figure 7.33) et la seconde avec G0 = 30GPa (figure
7.34). Sur la figure 7.33 on constate que l’augmentation de de´placement associe´e a` l’e´ruption de
novembre 2005 est bien reproduite mais pas la suite. En diminuant le module de cisaillement
initial on constate que les re´sultats de l’inversion ne sont toujours pas satisfaisants.
L’e´volution de G est sensiblement diffe´rente sur la pe´riode inverse´e commune aux inversions
pre´ce´dentes. Ceci est certainement lie´ a` l’utilisation de la station DSR comme troisie`me point
pour le calcul des de´formations.
Quelle que soit la pe´riode conside´re´e et la station de re´fe´rence conside´re´e les parame`tres
d’endommagement ou de consolidation associe´s a` chaque cycle peuvent varier de plus de 50%
d’une inversion a` l’autre (figures 7.30, 7.31, 7.33 et 7.34). Ces re´sultats montrent qu’ici
l’inversion n’est pas stable et les re´sultats ne sont pas reproductibles. Il faudrait e´ventuellement
envisager d’utiliser une population plus grande mais surtout un nombre de ge´ne´rations plus
important afin de voir e´ventuellement les re´sultats converger. D’autre part, il semble qu’il ne
soit pas possible d’inverser l’inte´gralite´ des pe´riodes conside´re´es. isoler les pe´riodes est possible
mais on pert alors notre but initial qui e´tait de mode´liser un ensemble de cycles et non pas
des cycles uniques. Cependant les re´sultats mettent en e´vidence ici que plusieurs combinaisons
de parame`tres peuvent aboutir a` des re´sultats sensiblement identiques, le proble`me tel qu’il
est formule´ n’est donc pas robuste notamment du fait du grand nombre de parame`tres. Une
ame´lioration consisterait a` re´duire tant que possible le nombre de parame`tres en essayant de
reformuler le proble`me. L’utilisation d’intervalles de variation plus large pour les parame`tres
pourrait aussi eˆtre tente´e mais est particulie`rement couˆteuse en temps. Les parame`tres choisis
ne sont peut eˆtre pas les plus pertinents et une reformaulation du proble`me doit eˆtre envisage´e.
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Figure 7.30: Re´sultats de 5 inversions re´alise´es sur la station SNE pour la pe´riode du 19/11/05
au 22/04/08. Les phases d’endommagement et de consolidation sont de´termine´es par l’e´tude
de ξ. Les lois d’endommagement et de consolidation sont donne´es par les e´quations (e´quations
7.5 et 7.6) avec pour le mode`le initial G0 = 50GPa, δt = 1500 jours et l = 1.1m. Les inversions
sont re´alise´es a` l’aide d’un algorithme ge´ne´tique sur une population de 10 individus sur 500
ge´ne´rations pour 100 < δt < 3000jours et 0.1 < l < 2m. La de´formation est de´termine´e a`
partir des stations SNE et RIV. Les valeurs prises par les parame`tres pour les diffe´rents cycles
pour chaque inversion sont repre´sente´es (cercles) ainsi que leur moyenne (points bleus) et leur
e´cart type (barres bleues). Les points rouge repre´sentent les parame`tres initiaux utilise´s pour
de´finir la population initiale.
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Figure 7.31: Re´sultats de 5 inversions re´alise´es sur la station SNE pour la pe´riode du 29/11/05
au 02/05/08. Les phases d’endommagement et de consolidation sont de´termine´es par l’e´tude
de ξ. Les lois d’endommagement et de consolidation sont donne´es par les e´quations (e´quations
7.5 et 7.6) avec pour le mode`le initial G0 = 50GPa, δt = 1500 jours et l = 1.1m. Les inversions
sont re´alise´es a` l’aide d’un algorithme ge´ne´tique sur une population de 10 individus sur 500
ge´ne´rations pour 100 < δt < 3000 jours et 0.1 < l < 2m. La de´formation est de´termine´e a`
partir des stations SNE et RIV. Les valeurs prises par les parame`tres pour les diffe´rents cycles
pour chaque inversion sont repre´sente´es (cercles) ainsi que leur moyenne (points bleus) et leur
e´cart type (barres bleues). Les points rouge repre´sentent les parame`tres initiaux utilise´s pour
de´finir la population initiale.
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Figure 7.32: Repre´sentation de l’ensemble de la population finale de de´placements de surface
obtenus par l’inversion via l’algorithme ge´ne´tique.
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Figure 7.33: Re´sultats de 5 inversions re´alise´es sur la station SNE pour la pe´riode du 19/05/05
au 31/08/07. Les phases d’endommagement et de consolidation sont de´termine´es par l’e´tude
de ξ. Les lois d’endommagement et de consolidation sont donne´es par les e´quations (e´quations
7.5 et 7.6) avec pour le mode`le initial G0 = 50GPa, δt = 1500 jours et l = 1.1m. Les inversions
sont re´alise´es a` l’aide d’un algorithme ge´ne´tique sur une population de 10 individus sur 500
ge´ne´rations pour 100 < δt < 3000jours et 0.1 < l < 2m. La de´formation est de´termine´e a`
partir des stations SNE et DSR. Les valeurs prises par les parame`tres pour les diffe´rents cycles
pour chaque inversion sont repre´sente´es (cercles) ainsi que leur moyenne (points bleus) et leur
e´cart type (barres bleues). Les points rouge repre´sentent les parame`tres initiaux utilise´s pour
de´finir la population initiale.
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Figure 7.34: Re´sultats de 5 inversions re´alise´es sur la station SNE pour la pe´riode du 19/05/05
au 31/08/07. Les phases d’endommagement et de consolidation sont de´termine´es par l’e´tude
de ξ. Les lois d’endommagement et de consolidation sont donne´es par les e´quations (e´quations
7.5 et 7.6) avec pour le mode`le initial G0 = 30GPa, δt = 1500 jours et l = 1.1m. Les inversions
sont re´alise´es a` l’aide d’un algorithme ge´ne´tique sur une population de 10 individus sur 500
ge´ne´rations pour 100 < δt < 3000jours et 0.1 < l < 2m. La de´formation est de´termine´e a`
partir des stations SNE et DSR. Les valeurs prises par les parame`tres pour les diffe´rents cycles
pour chaque inversion sont repre´sente´es (cercles) ainsi que leur moyenne (points bleus) et leur
e´cart type (barres bleues). Les points rouge repre´sentent les parame`tres initiaux utilise´s pour
de´finir la population initiale.
Discussion
L’inversion re´alise´e sur les cycles endommagement-consolidation ne s’ave`re que peu conclu-
ante. En effet, il s’ave`re difficile de mode´liser l’ensemble des cycles de manie`re correcte. Ainsi
l’endommagement et la consolidation me´caniques ne sont certainement pas les seulss acteur
a` prendre en compte dans la mode´lisations des cycles e´ruptifs et desd de´formations observe´es
en surface. D’autres types de consolidation ou d’endommagement de nature thermique ou
chimique sont a` conside´rer. D’autre part, l’endommagement n’est peut-eˆtre pas le seul facteur
influenc¸ant les variations de pression dans la chambre magmatique. On pense alors a` faire
jouer les interaction entre d’e´ventuels processus a` la source (de´gazage, varation de pression
dans le manteau duˆ a` des phe´nome`nes de convection...) et les processus de surtace tels que
l’endommagement. Enfin, les e´ruptions sont associe´es a` une vidange partielle du re´servoir su-
perficiel. Si ces vidanges sont suffisantes par rapport au flux magmatique entrant alors elles
peuvent a` leur tour influencer les variations de pression a` l’inte´rieur du re´servoir. Cette hypo-
he`se est e´taye´e par les observations re´alise´es sur l’e´ruption d’Avril 2007. En effet, si les mode`les
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reproduisent bien les de´formations pre´-e´ruptives il n’en est pas de meˆme pour les de´formations
post-e´ruptives : manuellement seule l’introduction d’une brusque augmentation du module de
cisaillement a` permis de reproduire un pattern de de´formation s’approchant des observations
GPS. La forte diminution des de´formations post-e´ruptive observe´e peut aussi s’expliquer par
une diminution de la surpression dans le re´servoir. Cependant dans nos mode´lisations le temps
de l’e´ruption n’intervient pas, alors il faudrait e´ventuellement encore ajouter des parame`tres
afin de prendre cette e´ventualite´ en compte. Dans un premier temps on peut essayer d’inclure la
diminution de pression dans le re´servoir qui serait associe´e a` la vidange partielle du volume e´mis
pour chaque e´ruption. Les volumes e´mis lors des e´ruptions sont re´pe´rtorie´s dans le tableau 7.1.
Les figures 7.35 pre´sente les re´sultats de la mode´lisation directe en conside´rant la diminution
de pression associe´e a` la perte du volume e´mis. En conside´rant le fluide magmatique comme
incompressible et en ne´gligeant les effets de tempe´rature on peut e´crire la perte de volume
suite a` une e´ruption d’une dure´e dt comme Veruption − Qentredt avec Veruption le volume de
magma emis lors de l’e´ruption conside´re´e (c.f. 7.1) et Qentre le de´bit entrant dans la chambre
magmatique calcule´ a` partir du mode`le. La prise en compte de la variation de volume induite
par les e´ruptions permet de rendre compte des fortes diminution du de´placement de surface
notamment pour l’e´ruption d’Avril 2007. Cependant la courbe de de´formation de surface mod-
e´lise´e ainsi accele`re rapidement apre`s l’e´ruption pour retrouver l’e´tat de re´fe´rence ce qui n’est
pas observe´ sur les donne´es. Ceci implique que la loi de consolidation post-e´ruption de grande
ampleur est certainement diffe´rente de celle de´termine´e aupravant uniquement sur la base de
l’e´tude du parame`tre ξ. Dans la re´alite´ e´tudier simplement les variations de ξ ou la diffe´rence
ξ − ξ0 n’est donc pas suffisant pour rendre compte de la variabilite´ des de´formations observe´es
sur un cycle au PDF. D’autre part on constate que les variations de pression dans la chambre
ainsi mode´lise´es sont tre`s importantes (le pression dans la chambre va jusqu’a` diminuer) ce qui
semble peu probable, notre hypothe`se de de´part concernant l’incompressibilite´ et les effets de
la tempe´ratures comme ne´gligeables est donc fausse.
Pour aller plus loin Les mode`les et inversions re´alise´s dans ce chapitre ne proposent pas de
re´sultats satisfaisants quant a` la mode´lisation de la de´formation de surface lors de la succession
de plusieurs cycles endommagement-consolidation. Dans un premier temps on peut remettre en
cause les lois d’e´volution choisies. En effet, la loi de consolidation est inspire´e des observations
re´alise´es sur des sols et non sur des roches, il se peut que la loi choisie ne corresponde pas a`
notre cas d’e´tude. D’autre part, le choix des parame`tres peut eˆtre remis en question ainsi que
la me´thode d’inversion.
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Figure 7.35: Mode`le physique re´alise´ a` partir des variations du parame`tre ξ, la diminution
de pression dans le re´servoir est introduite via les donne´es de (Peltier et al., 2009a) pour la
pe´riode du 19/11/05 au 22/04/08. L’e´volution temporelle des variables associe´es au mode`le
sans inclure les variations de volume duˆes au e´ruptions est repre´sente´e en noir, celle avec les
variations de volume lie´es aux e´ruptions en bleu. En vert sont repre´sente´es les e´volutions
des variables dans le cas d’une de´termination manuelle des pe´riodes d’endommagement et de
consolidation ainsi que des minima atteints par le module de cisaillement. La sismicite´ cumule´e
est repre´sente´e de manie`re indicative en rose. La diminution du module de cisaillement est
fonction de l’e´tat de consolidation ou d’endommagement de´termine´ a` partir du parame`re ξ et
des lois d’endommagement et de consolidation e´quations 7.5 et 7.6. La de´formation verticale
de surace observe´e est repre´sente´e en rouge.
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7.5.2 Stabilite´ d’un e´tat fracture´
Hamiel et al. (2006) montrent a` partir d’expe´rience re´alise´es sur des blocs de granite qu’il existe
des e´tats de la roche fracture´s stables et des e´tats de la roche fracture´e instables. Ils montrent
aussi que la part de la de´formation e´lastique e´lastique transmise sous forme cassante est plus im-
portante pour les roches avec un degre´ d’endommagement e´leve´. Ce qui implique que les roches
endommage´es ou poreuses sont les plus a` meˆme de se de´former de manie`re ine´lastique. Afin
de rendre compte de la possibilite´ d’un endommagement stable Hamiel et al. (2004) introduit
l’endommagement α sous forme d’une puissance dans l’expression des parame`tres e´lastiques
tels que µ = µ0 − µ1α et γ = γ1 α1+β1+β avec γ tel que de´finie par Lyakhovsky et al. (1997a,b)
et β, γ1, µ0 et µ1 des constantes caracte´ristiques du mate´riau conside´re´. Il de´finit alors un ξ
de transition note´ ξtrans fonction de l’endommagement : ξtrans =
ξ
αβ
. On peut alors de´finir 3
e´tats (figure 7.36) :
– l’e´tat de cicatrisation ou de diminition de l’endommagement pour ξ < ξtrans
– l’e´tat d’endommagement stable pour ξtrans ≤ ξ < ξ0
– l’e´tat d’endommagement instable pour ξ ≥ ξ0
Lorsque le mate´riau est en e´tat d’endommagement stable, l’endommagement croit sans jamais
atteindre la rupture a` savoie α = 1. Ainsi avec cette formulation l’initiation de l’endommagement
est fonction a` la fois de la nature du mate´riau et de son histoire (α). Avec ce mode`le Hamiel
et al. (2004) montre que la contrainte telle que l’endommagement s’initie augmente de cycle en
cycle (c.f. durcissement).
On a constate´ dans notre cas que ne prendre en compte que le ξ0 du mode`le visoe´las-
tique de Lyakhovsky n’e´tait pas suffisant afin de reproduire les cycles d’endommagement et
de consolidation observe´s au PDF. L’ide´e e´tant que la valeur de ξ0 e´volue au cours du temps
et est donc fonction de l’histoire du mate´riau ce qui est en accord avec les observations de
Hamiel et al. (2006). Appliquer cette approche impliquerait de calculer de manie`re simultane´e
l’endommagement et le parame`tre ξtrans afin de de´finir si l’on est en phase d’endommagement
et de consolidation. Il faudrait aussi de´finir une troise`me loi d’endmmagement qui reproduise
l’e´tat d’endommagement stable. Dans notre cas aucune e´tude expe´rimentale n’a e´te´ re´alise´e
sur des basaltes permettant d’estimer la veleur de ξ0, ni meˆme des lois d’endommagement en
domaine stable et instable. Ainsi afin d’affiner notre travail, il faudrait pouvoir travailler de
manie`re exprimentale sur des basaltes afin de mieux comprendre leur comportement d’un point
de vue de la me´canique des roches.
7.5.3 Conclusion partielle-Discussion
En ge´ome´canique on a vu que la consolidation est l’inverse de l’endommagement a` savoir que
l’endommagement consiste a` cre´er des vides et la consolidation a` les refermer. Cependant si
les deux processus sont inverses leur origine physique et leurs cine´tiques sont diffe´rentes (les
processus sont inverses mais pas les lois).
Les cycles e´ruptifs e´mergent ici d’une se´rie de cycles d’endommagement et de consolidation
de l’e´difice a` pression constante a` la base du conduit et non de processus a` la source.
On a vu en introduction qu’au PDF que l’on conside`re l’e´difice comme un syste`me ouvert
ou ferme´ le de´clenchement des e´ruptions e´tait associe´ a` l’atteinte d’un seuil de pression dans le
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Figure 7.36: Diagramme repre´sentant les e´tats de contrainte associe´s aux situations d’affaibissement
instable (ξ ≥ ξ0), stable (ξtran ≤ ξ ≤ ξ0) ou a` la cicatrisation (ξ < ξtran). (Hamiel et al., 2006)
re´servoir magmatique. Ici l’e´difice se de´forme a` pression a` la source constante mais sa re´sistance
diminue avec la de´formation, lorsque l’e´difice est en inflation, ou augmente quand l’e´difice se
contracte.
Ainsi ce n’est pas l’atteinte d’un seuil de pression mais le rapport entre le surpression
dans le re´servoir et l’e´tat physique de l’e´difice, a` savoir son degre´ d’endommagement, qui est
responsable du de´clenchement des e´ruptions.
L’e´mergence de cycles provient alors d’un phe´nome`ne de re´trocation entre la pression dans
le re´servoir et le degre´ d’endommagement de l’e´difice. Lors de la mise en pression l’e´difice
s’endommage, lorsque l’endommagement est suffisant la pression diminue dans le re´servoir et
une e´ruption a e´ventuellement lieu. La diminution de pression permet a` l’e´difice de cicatriser
et un nouveau cycle se met en place.
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7.6 Rayon dela zone endommage´e, croissance d’une sphe`re dans
un espace elasto-plastique inﬁni
Soit une cavite´ de rayon ar place´e dans un espace inﬁni et soumise a` une pression exte´rieure
homoge`ne P0. On appelle ρ la velur du rayon correspond a` la limite entre domaine e´lastique
et domaine plastique (cf sche´ma 7.37).
Figure 7.37: Cavite´ de rayon a sous une pression Pr dans un milieu inﬁni soulis a` une pression
P0. La zone endommage´e associe´e a` la mise sous pression de la cavite´ a pour rayon ρ.
Pour un rayon r tel que ar ≤ r ≤ ρalors les contraintes satisfont au crite`re de plasticite´ et
aux conditions d’e´quilibre. Pour un rayon r tel que ρ ≤ r alors le comportement du mate´riau
est e´lastique. En syste`me sphe´rique le crite`re de Dru¨cker-Pra¨ger peut s’e´crire : τrr(α+
√
2) +
τθθ(2α −
√
2)− k = 0 soit τrr − τθθ = 3ατrr−k2α−√2 . Le crite`re de stabilite´
∂τrr
∂r +
2
r (τrr − τθθ) = 0
s’e´crit alors : ∂τrr3ατrr−k =
−2
2α−√2
∂r
r . En inte´grant on obtient :
τrr(r) = (Pr(t)− k
3α
)
(r
a
) 6α
−2α+√2 (7.10)
Pour r ≥ ρ on se trouve dans le domaine e´lastique et on a alors (Jaeger et al., 2009) :
τrr = P0 +B
(ar
r
)3
avec B une constante.
Ainsi en r = ρ on a :
P0 +B
(
ar
ρ
)3
=
(
Pr(t)− k
3α
)(
ρ
ar
) 6α
−2α+√2
+
k
3α
(7.11)
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L’e´tude de la continuite´ de τθθ en r = ρ montre que B ∝
(
ρ
ar
)3
, ainsi en r = ρ l’e´quation
7.11 devient :
P0 + C =
(
Pr(t)− k
3α
)(
ρ
ar
) 6α
−2α+√2
+
k
3α
(7.12)
avec C une constante. On obtient donc :
ρ
ar
∝
(
Pr(t)− k
3α
) 2α−√2
6α
(7.13)
on rapelle que les coefficients du crite`re de Du¨cker-Pra¨ger sont relie´s a` la cohe´sion C0 et )
l’angle de friction interne φ tels que :
α =
2 sin(φ)√
3(3± sin(φ))
et
k =
6C0 cos(φ)√
3(3± sin(φ))
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